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Prefacio 


HP l libro Hidrologia en la Ingenieria sc ofrece, en primer lugar, I 

j __ como texto para estudiantes de cursos de hidrologia en los niveles 

de pregrado y posgrado en las carreras de ingemeria civil, ingenie 
ria agricola, ingenieria forestal, agronomia y ciencias afmes y, en segundo 
lugar, como guia dc diseno para hidrologos de(£cadoS a la consult**ru 
El libro cubre los elementos basicos del ciclo hidrologico, describiendo 
los principios cienttficos que gobieman los fenomcnos hidrologicos, y 
adicionalmente presenta las tecnicas mas utilizadas en la practica respecto i 
a la cuantificacion de tales fenomenos aplicada a la solucion de probccmaa 
en ingenieria. El texto, de acucrdo con la expencncia del autor en los 
campos de la hidrologia, la hidraulica y los recursos hidraulicos, y la rev* 
sion bibliografica pertinente, exponc de manera balanccada cl tntamKfltO 
y la cuantificacion de las diferentes components del referido ciclo hi 
drologico, y trata problcmas espccificos dc hidrologia apluada, ulcs 
como cl calculo de crecientes y su transito a traves dc embaUcs y comen 
tes de agua, el dimensionamiento de bocatomas y embalses. la genera*. ion 
sintetica de caudales v el aprovechamiento de aguas subterrineas. H au 
tor considera que uiu adecuada utilizac ion de este libro redundara en 
mejores v mis economicos diserios de obras civiles en Colombia. 

En los capttulos Nos 1 a 6 sc tratan los principios y components Wu 
COS del ciclo hidrologico, cubncndo respectivamencc cl ciclo h.drologuo 
nropiameme dicho, las caractcristicas dc las cuencas hidrogiilicas como 
umdades supcrficialcs basicas para la cuantificacion dc los diferentet pa 
rametros hidrologicos, v los fefrfmcnos dc prcopitacion, nhkm 
evaporation v cvapotranspiracdn. v cscorrcntia superficial tn los capi- 
tulos Nos. 7 a 13 sc estudian problcmas dc hidrologia apheados a la mge 
merfa. abarcando en su orden los tenus dc cxtimtcidn de creoentet v su 
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pmpagaci6n a trav6s dc cmbalses y corricntcs naturalcs dc agua, cl regi¬ 
men dr corricntcs dc agua rclacionado con cl diseno de bocatomas, la re¬ 
gulation dc caudales y cl control dc sequias a traves dc cmbalses, la 
generacion sintetica dc caudales, cl transporte dc sedimentos en corri/n- 
tes dc agua y cl deposito dc estos cn cmbalses, y cl aprovechamiento de 
aguas subtcrrancas. Finalmente, cn cl capitulo No. 15 se mcncionan los 
principalcs aparatos dc medidas climatologicas e hidromctricas. 

Dcbido a la gran extension de los temas tratados por el libro y del desa- 
rrollo de las metodologias para la cuantificacion tanto de los diferentes 
parametros hidrologicos como de los problemas de hidrologia aplicada 
propiamentc dichos, no ha sido posible incluir ejemplos practicos en los 
diferentes capitulos. Se espera que en un futuro proximo la obra pueda 
ser suplemcntada con ejercicios practicos que involucren la definicion de 
parametros hidrologicos para disenos de obras civiles. 

Muchas personas colaboraron en la edicion dc este libro, a quienes deseo 
expresar mi gratitud. Agradezco especialmente a la Escuela Colombiana 
de lngenicria la oportunidad dc publicar estc libro, del cual sinceramente 
espero que sea de gran utilidad como texto universitario y como obra de 
consulta a nivel profesional para todas aquellas personas relacionadas con 
disenos de obras hidraulicas. 

Dedico este libro a mi esposa Claudia y a mis hijos Alejandro, Daniel y 
Andres. 



CAPITULO 1 

Hidrologia 















1.1 Definici6n 


egun el Federal Council for Science and Technology: 

^ “La hidrologia versa sobre el agua de laTierra, su existenua y dis 
^ tribucion, sus propiedades fisicas y quimicas, y su influencia sobre 
el medio ambientc, incluyendo su relacion con los seres vivos. El domi 
nio de la hidrologia abarca la historia completa del agua sobre la Tierra”. 


1.2 Ciclo Hidrol6gico 

1.2.1 Deflniclones 

Evaporacion de agua: 

Transpiracion: 

Evapotranspiracion: 

Condensacion: 

Precipitacion: 

Interception: 


Emision de vapor de agua por una super 
ficie libre a tcmperatura inferior a su pun 
to de ebullition. 

Proceso por el cual el agua de la vegetat u >n 
pasa a la atmosfera en forma de vapor 
Cantidad de agua transfenda del suclo a la 
atmosfera por evaporacion y por la trans 
piracion de las plantas. 

Transition del agua de la fase de vapor a 
la liquida. 

Agregado de particulas acuosas, liquidas o 
solidas, cristalizadas o amorfas, que caen 
de una nube o grupo de nubes y alcanzan 
el suelo. 

Proccso por cl cual la precipitation cs dete 
nida y rctemda por la vegetation y esenu 
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Almacenamiento 
por depresiones: 
Escorrentia: 


Flujo subsuperficial: 
Infiltraci6n: 


Percolacion: 


Agua capilar: 


Derretimienio: 


Fitiracion: 


turas, precipitation quc sc picrdc por eva¬ 
poration y transpiracion antes dc penetrar 
en el suelo. 

Es el almaccnamicnto de agua que sc pre- 
senta en las deprcsioncs del terreno. 

Parte dc la prccipitacion que fluyc por la 
supcrficic del terreno (escorrentia super¬ 
ficial) o por debajo dc aquel (escorrentia 
subterranca). 

Flujo que sc presenta inmediatamente por 
debajo dc la supcrficic del terreno. 
Formacion dc un paso dc agua cn forma 
dc conducto a traves dc matcrialcs natura- 
lcs o artificiales, cuando las rcsultantes de 
todas las fuerzas que actuan sobre las par- 
ticulas del suelo tienen una componente 
vertical cn cl sentido de la gravedad. 

Flujo de liquido a traves dc un medio po- 
roso, por ejemplo de agua en el suelo, 
bajo la accion de gradientes hidraulicos 
moderados; principalmente es un flujo 
debido a la accion dc la gravedad. 

La capilaridad es importante cuando se 
trata con medios porosos, con diametro de 
particulas menor o igual a 10 mm. El liqui¬ 
do se eleva cuando la fuerza de adhesion 
de estc a las paredcs del receptaculo conte- 
nedor es mayor que la fuerza dc cohesion 
del liquido. Al contrario, cae cuando la 
fuerza dc cohcsi6n del liquido es mayor 
que la fuerza dc adhesion dc estc a las pa- 
redes del receptaculo contcncdor. 

Accion de volver liquida por medio de 
calor cl agua cn cstado solido, tal como 
nievc, granizo, etc. 

Movimicnto y paso de agua alrcdcdor dc 
cstructuras. 


1.2.2 Etquema del clclo hldroldglco 

I n las Figuras LI y 1.2 se presentan dos diferentes esquenus del ciclo hi 
drologico, en los cuales se puede notar la interrelation de sus prtncipalei 

Lomponcntcs. 
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1 .3 Distribuci6n del Agua Total en la Tierra 
de Acuerdo con su Naturaleza 


Agua de mar 

97.00 

% 

Glaciales 

2.40 

% 

Agua subterranea 

0.54 

% 

Agua superficial 

0.06 

% 

Agua atmosferica 

0.001 

% 


1.4 Ecuaci6n Fundamental de la Hidrologia 


/ - O = A5/A* 


( 1 . 1 ) 


En palabras significa: 

"Lo quc cntra menos lo quc sale es igual al cambio dc almaccnamiento". 
La ecuacion se calcula para un determinado periodo de tiempo y para un 
volumen de control, como cl que sc presenta cn la Figura 13. 

Considerando una hoya hidrografica: 

Entradas (1): 

- Prccipitacion 

- Importaciones de agua 

- Escorrentia superficial desde otras hoyas 

- Aguas subtcrrancas desde otras hoyas 

Salidas (O): 

- Evaporation 

- TranspiracitSn 

- Escorrentia superficial hacia otras hoyas 

- Exportacioncs de agua 

- Aguas subtcrrancas hacia otras hoyas 

- Infiltration 

Cambio de almaccnamiento (AS) 

- Almaccnamiento dc aguas subtcrrancas 

- Almaccnamiento por cambio dc humedad del suclo 
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Volom#n de Control 


FlQur# 1.3 Volumen do control para la apllcaci6n d© la ecuaci6n fundamental de la 
hkJrofogia 

- AImacenamiento superficial en cmbalses, en canales y en la propia es- 
correntia superficial 


1 .5 Historia de la Hidrologia 


Platon y Aristoteles hablaron del ciclo del agua pero incurrieron en el 
error de decir que las aguas quc corren son mayores que las que se 
precipitan en forma de lluvia. 

En 1500, Leonardo Da Vinci habla por primera vez del ciclo hidrologico. 
En 1650, Perrault efectuo medidas en el rio Sena y establecio que: 

Q = (1/6)P (1.2) 

En donde, Q: caudal 

P: precipitation 

En 1700, Edmund Halley (astronomo) establecio quc la evaporacion 
daba para alimentar el caudal de todos los rtos conocidos. Es decir, es¬ 
tablecio una rclacion entre evaporacion, precipitacidn y caudal. 

En 1930 comicnza cl dcsarrollo cuantitativo de la hidrologia. 


1.6 Apucaciones de la Hidrologia 


Escogcricia de fuentes de abastecimiento de agua para uso dom£stico o 

industrial 
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- Estudio y construccion dc obras hidraulicas 

Fijacion dc las dimensioncs hidraulicas dc obras dc ingenieria, talcs 
como puentes, etc. 

• Proyectos de presas. 

• Establccimicnto dc metodos dc construccidn. 

- Drenaje 

• Estudio de caracteristicas del nivcl frcatico. 

• Examen de las condiciones dc alimentacion y dc escurrimtcnto na¬ 
tural del nivel freatico: precipitacion, hoya de contribution y nivcl 
de agua de las corrientes. 

- Irrigacion 

• Escogencia de agua necesaria. 

• Estudio de evaporacion e infiltracion. 

- Regulacion dc los cursos de agua y control de inundacioncs 

• Estudio dc variacioncs de caudal y prevision dc crecientes maxi- 
mas. 

• Examen de las oscilaciones del nivel de agua y de las areas de inun- 
dacion. 

- Control de polucion 

• Analisis de la capacidad de recepcion de los cuerpos receptores de 
efluentes de sistemas de agua de desecho: caudales minimos, capaci¬ 
dad de reaireacion y velocidad de escurrimiento. 

^ - Control de erosi6n 

• Analisis de intensidad y frecuencia de precipitaciones maximas; de- 
terminacion de coeficientes de escorrentia superficial. 

• Estudio de la accion erosiva de las aguas, y de la proteccion contra 
esta por medio de la vegetacion y otros recursos. 

- Navegacion 

• Obtencion de datos y cstudios sobre construccion y mantemmiento 
dc canales navegables. 

- Aprovechamiento hidroclcctrico 

• Caudales maximos, minimos y promedio dc los cursos dc agua para 
el estudio econdmico y el dimensionamiento de las instalacioncs del 
aprovechamiento. 

• Estudio dc sedimentos para detcrminacion de embalsc muerto. 

• Estudio de evaporation e infiltracion. 

• Estudio de oleaje en embalses. 

- Operacidn de sistemas hidraulicos complejos 

- Recreation y preservation del medio ambiente 

- Preservation y desenvolvimicnto de la vida atuatica 

En el Cuadro 1.1 se presentan estudios hidroldgicos requendos en pro¬ 
yectos de propdsito multiple. 
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1 .7 Varios 


- La hidrologia se divide en dos grandes ramas: 

• Superficial 

• Subtcrranea 

- El agua se encuentra dentro de la naturaleza en tres estados 

• Solido 

• Lfquido 

• Gaseoso 

- La hidrologfa esta interrelacionada con muchas otras ciencias, entre las 
cuales se encuentran la meteorologfa, la climatologia, la geologic la hi- 
draulica, la oceanografia, y el calculo de probabilidades y la estadistica, 
para cl estudio del comportamiento del agua en la naturaleza. Su »nte 
rrelacion se prescnta a continuation en la Figura 1.4. 
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2.1 Generalidades 


El objctivo dc este capitulo es dcfinir las regiones hidrologicas, las cualcs 
pucdcn scr circunscritas por limites politicos o topograficos, o ser arbi 
trariamcntc dctcrminadas. Se persigue tambien la definition de sus tarac 
teristicas fisicas, procurando medir numericamente las influenuas de 
dichas caractensticas, con la finalidad de conocer Mgunos indices que sir 
van de comparacion entre regiones hidrologicas. 

2.2 Regiones Hidrologicas 

2.2.1 Hoya hidrografica 

Una hoya hidrografica es un area definida topograficamente, drenada por 
un curso de agua o un sistema conectado de cursos de agua, tal que todo 
el caudal efluente es descargado a traves de una salida simple. 

Ilustracion inicial: modelo teorico 


I=En»roda (Precipitacidn) 



Fiflura 2.1. Modelo de sistema hidrolOgico simple 
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Aplicando la ecuacion fundamental dc la hidrologfa, sc tienc: 

/ - O = AVAf (2.1) 

Sc cxigc que una altura minima sc acumulc cn la supcrficie para que haya 
escorrcntia cn A. 

En cstc sistema toda la prccipitaci6n sera transformada cn caudal, siem- 
pre y cuando scan dcsprcciahlcs las perdidas por evaporacion durante cl 
tiempo dc "entrada". 

Ilustraci6n real: modelo practico 

Perdidas diversas ocurrcn durante el proceso. 

El proceso de evaporacion se presenta desdc que se inicia la precipita- 
cion. 

Por otro lado, la supcrficie del terreno no es tan plana como la del mode¬ 
lo ideal. Existen depresiones en el terreno; at caer el agua y acumularse, 
puede ser evaporada o infiltrada en este. Ademas, cuando el agua llega a 
una corriente y se transforma en cscorrentfa, continua sufriendo el proce¬ 
so de evaporacion, cn cantidades que pueden no ser despreciables. 



Tambien cn cl proceso de infiltracion, al penetrar en el suelo, cl agua si- 
gue diversos caminos, quedando almacenada temporalmcntc cn dicho 
medio; de ahi, por medio del proceso de percolacion, continua a estratos 
mas profundos, formando el nivel freitico, o se mueve lateralmentc, 
como escorrcntia subterrinea, y puede surgir supcrficialmcntc como 
fuente de escorrcntia superficial o, segun la locali/.aci6n de la divisoria del 
mvcl freitico, escurrir hacia otra hoya 
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a. Balance hidrico cncima dc la supcrficie 

P - R + R % - Es-Ts-1 = Ss (2.2) 

b. Balance hidrico debajo de la superficie 

/ + G/ - Gj - R g - £ g - T* = S g (2.3) 

c. Balance hidrico en la hoya hidrografica 


P-R-tEs + EJ-fTs+Tg)* (G, - Gj) = (S 5 ♦ S J (2.4) 


en donde: 


P: 

Precipitacion 

R: 

Escorrentia superficial 

E: 

Evaporacion 

T: 

Transpiracion 

I: 

Infiltracion 

S: 

Almacenamiento 

G,: 

Escorrentia subterrinea entrante 

G 2 : 

Escorrentia subterrinea saliente 

Rr 

Escorrentia subsuperficial que aparece como 
escorrentia superficial 

Los subindices s y g significan el origen del vector, respectivamente 


ma y abajo de la superficie del suelo. 

2.2.2 Divisoiias 

Se designa como divisoria la linea que separa las precipitaciones que caen 
cn hoyas inmediatamente vecinas, y que encaminan la escorrentia resul- 
tantc para uno u otro sistema fluvial. La divisoria sigue una linea rigida, 
atravesando el curso de agua solamente en el punto dc sahda. La divisoria 
une los puntos de maxima cota entre hoyas, lo que no impidc que en el 
interior de una hoya existan picos aislados con una cota superior a cual 
quier punto de la divisoria. 

Los terrenos de una hoya son delinutados por dos tipos de divisonas. divi¬ 
soria topografica o superficial, y divisoria freatica o subterrinea. Esta ultima 
establece los Itmites de los cmbalses dc agua subterrinea, de donde se denva 
el caudal base de la hoya. Las dos divisonas dificilmentc comcidcn La divi 
soria freatica varia con la posicion del nivel freitico. Sc acostumbra deimir 
cl irca de drcna)c dc una hoya dc acucrdo con su divisoria topografica 
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El nivel freatico es el nivel que se establece debajo de la superficie del te- 
rreno por acumulacion de agua. Sobre un acuifero freatico actua la pre- 
sion atmosferica. El caudal base es el caudal dado por el nivel freatico. 
bn muchos casos la perdida de agua en una parte de la hoya es compen- 
sada por ganancias en otras partes. En grandes hoyas la magnitud de la 
difercncia entre perdidas y ganancias debida a divisorias topograficas y 
freaticas es usualmcnte pequena. 

2.2.3 Clasificacion de los cursos de agua 

Con base en la constancia de la escorrentia, los cursos de agua se pueden 
dividir en: 

a. Pcrcnncs: 

Corricntcs con agua todo cl ticmpo. 

I I nivel ile agua subterraneo mantiene una alimeniacion continua y no 
dostlende nunca debajo del leclio del rfo. 

b. intermitentes: 

- Corrientes quc cscurrcn cn cstaciones de lluvia y se secan durante el 
verano. 

H nivel de agua subterraneo se conscrva por cncima del nivel del le- 
tho del no s6lo cn la cstacion lluviosa. En verano el cscummicnto 
ersa, u ocurrc solamcntc durante o inmcdiatamcnic despucs de las 
tormentas. 

c. Elf micros. 

- J Kincn apenas durante o inmcdiatamcnic dcspucs dc los perfodos de 
prccipiucidn, y solo transportan cscurrimicnto superficial 
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- El nivel de agua subterraneo se cncucntra siemprc deba|o del mvel in 
ferior del lecho de la corricnte; no bay, por lo tanto, posibilidad dc is 
currimiento subterraneo 


2.3 CaracterIsticas Fisicasdeuna Hoya Hidrografica 

Estas caracteristicas dependen de la morfologia (forma, relieve, red de 
drenaje, etc.), los tipos de suelos, la capa vegetal, la geologia, las practicas 
agricolas, etc. Estos elementos fisicos proporcionan la mas cunvcmente 
posibilidad de conocer la variacion en el espacio de los elementos del re¬ 
gimen hidrologico. 

2.3.1 Area de drenaje (A) 

Es el area plana (proyeccion horizontal) incluida entre su divisoria topo 
grafica. 

2.3.2 Forma de la hoya 

Esta caracteristica es importante pues sc rclaciona con cl ticmpo dc 
concentracion, el cual cs cl ticmpo ncccsano, desdc cl inicio dc la prcct- 
pitacion, para quc toda la hoya contnbuya a la seccion dc la corricntc 
en estudio, o, en otras palabras, cl ticmpo quc toma cl agua desdc los 
limites mas extremos de la hoya hasta llcgar a la salida de la misma. 

2.3.2.1 indice de Gravelius o coeflciente de compecidad (K c ) 

Es la relation entre cl perimetro dc la hoya y la longitud dc la wircuntc- 
rcncia de un circulo dc area igual a la dc la hoya. 

A - nr r» (AJn) in 

Kc * P/(2nr) 

Substituycndo (2.5) cn (2.6) 

* P/(2n (A/*) 1 '*) Kc *0 29 P/A "• 


<23) 

(2.4) 

(2.7) 


cn dondc: 


P: perimetro de la hoya, en km 

A: area dc drenaje de la hoya, en km 
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< uanro mas irregular sea la hoya mayor sera su cocficientc dc compaci- 
dad Una hoya circular posec el cocficientc mini mo, igual a uno. Hay 
mayor tendcncia a las crccicntcs cn la medida en que cstc numcro sea 

proximo a la unidad. 


2.3.2 2 Factor da forma (K,) 

Es la relacion entre cl ancho medio y la longitud axial dc la hoya. La longi- 
rutl axial dt la hoya sc midc cuando sc sigue el curso de agua mas largo des- 
dc la dcsembocadura hasta la cabcccra mas distante cn la hoya. 

FI ancho medio, B, sc ohticnc cuando sc divide el area por la longitud 
axial de la hoya. 

K r B/L_ (2.8) 

B - A/L (2.9) 

Kf- A/L } \ (2.10) 

cn dondc: 

B: ancho medio, en km 

L: longitud axial dc la hoya, cn km 

A: area dc drenaje, cn km 2 

Lina hoya con factor de forma bajo esta menos sujeta a crccicntcs que 
otra del mismo tamano pero con mayor factor de forma. 


2.3.3 Sistema de drenaje 

1 sta constituido por el no principal y sus tributarios. 


2.3.3.1 Ordan de las corrientes de agua 


Rcflcja el grade dc ramificacion o bifurcacion dentro dc una hoya. 



Ordcn 1 
Ordan 2 
Ordan 3 

Ordan 4 


FIgura 2 4 d« cornanlaa do agua 
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Corrientes dc primer orden: Pequcnos canalcs que no tienen tributarios. 
Corrientes de segundo orden: Cuando dos comcntcs de pnmer orden sc unen 
Corrientes dc tercer orden: Cuando dos corrientes de segundo orden 
se unen. 

Corrientes dc orden n + 1: Cuando dos corrientes de orden n se unen. 

2.3.3.2 Densldad de drenaje (D d ) 

Es la relacion entre la longitud total de los cursos de agua de la hoya y su 
area total. 


Dj - L/A, en km/km*. (2.11) 

en donde: 

L: longitud total de las corrientes de agua, en km 

A: area total de la hoya, en km 2 

Dd usualmcntc toma valorcs entre 0.5 km/km 2 para hoyas con drenaje 
pobre hasta 3.5 km/km 2 para hoyas excepcionalmentc bicn drenadas. 

2.3.3.3 Extension media de la escorrentia superficial 

Se define como la distancia media en que el agua de lluvia tendria que escu- 
rrir sobre los terrenos de una hoya, en caso de que la escorrentia se diese en 
linea recta desde donde la lluvia cayo hasta el punto mas proximo al lecho 
de una corriente cualquiera de la hoya. Considerando que una hoya de area 
A pueda ser representada por un area de drenaje rectangular, y teniendo un 
curso de agua de longitud L igual a la longitud total de las corrientes de agua 
dentro de ella, que pasa por su centre, como sc mucstra cn la Figura 2.5, la 
extension media de la escorrentia superficial sera: 

A=4lL => l = A/4L (M2) 



Figura IS EUonuon mo<Ju u* U ••ciMiwtfca superficial 
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cn dondc: 

I: extension media de la escorrentia superficial, en km 

L: longitud total de las corrientes de agua cn la hoya 

hidrografica, en km 

A: area de drenaje total de la hoya, en km 2 

2.3.3.4 Sinuosidad de las corrientes de agua 

Es L relacion entre la longitud del rio principal medida a lo largo de su cau- 
ce, L, y la longitud del valle del rio principal medida en linea curva o recta, Lt. 

S-L/Lt Valor adimensional (2.13) 



Flgura 2.6. Sinuosidad de las corrientes de agua 


tsu- parametro da una medida de la vclocidad de la escorrentfa del aeua a 
lo largo de la corriente. 

Un valor de S minor o igual a 1.25 indica una baja sinuosidad. Se define, 
entonces, como un rio con alineamiento “recto”. 

2.3.4 Caracteristicas del relieve de una hoya 

2.3.4.1 Pend/ente de la hoya 

Esta taracteristica comrola en buena parte la vclocidad con que se da la 
estorrenna superf.c.al y afccta, por lo tamo, el tiempo que lleva el aeua 
de la Huvia para concentrate en los lechos fluviales que constituycn la 

red de drenaje de las hoy as. 

J 1 " ,iis Jl ' l‘»* nictodos que puede ser usado para la obtencion 

de los va ores representativos dc las pendicles de los terrene* de una 
hoya es el dc las cuadricula. asociadas a un vector. Estc n.ctodo consistc 
en determine la d.strtbuctbn porerntual de las pendiente. de los terrenes 
por medio de una muestra estadist.ea de las pendiente* normalcs a las 
i urvas de mvel de un numero grande de punto* dentro de la hoya 
I os pasos de cite meiodo son los siguientes; 
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- Scgiin cl numero de puntos que se quiera definir (por lo menus SO pun 
tos), trazar cuadriculas sobre cl .area dc drenaje con espaciamientn adr 
cuado. Cada uno de los puntos de intersection de dichas tuadruul.u 
define una pendiente del terreno determinada. 

- Trazar la linea de nivel correspondiente a dicho punto, por medio dc las 
lineas de nivel inmediatamente inferior y superior Dicho paso se eje 
cuta por interpolacion. 

- Trazar una tangente a la linea de nivel por ese punto sobre la proyec 
cion horizontal o area plana de la hoya. 

- Trazar una perpendicular a la tangente trazada antcriormente, tambicn 
sobre la proycccion horizontal o area plana de la hoya. 

- Sobre la perpendicular trazada en el punto anterior, trazar un pcrfil del 
terreno. Dicho pcrfil define la pendiente correspondiente al punm cn 
consideracion. 

Esqucmaticamente la situacion se aclara de la siguicntc manera: 



- Teniendo la pendiente de todos los puntos delmidos pot Us suadneu 
las, se clasifican dicho* valores por intervalo* de close 
I I numrro de tales intervalos esta cn telacion son cl numero n de pun 

. .btenidos, pero en general no dchc sc mcm.r de un .il.-r som 

prendido entre 5 y 10. begun la ley de Sturges, el numero de interval.* 
K dc una muestra do tamano n cs: 
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K = / ♦ J J logn (2.14) 

Con un tamano del mtcrvalo de clasc C = R/K, en dondc R cs cl rango 
dc la muestra, igual al valor maximo mcnos cl valor minimo. 
l os pasos para dctcrminar la pendicntc promcdio dc la hoya y la curva 
dc pendiLntes contra la frccucncia acumulada dc la misma sc cxplican 
con dctalle cn cl siguicntc cuadro: 


Cuadro 2.1. Pendiente de la hoya E|emplo de cAlculo 


0) 

Pendiente 

(m/m) 

(2) 

Numero de 
ocurrenclee 

0) 

Porcenteje 
del totel 

(4) 

Porcenteje 

ecumuledo 

(8) 

Pendiente 
medle del 
Intervelo 

(6) 

Columne(2) 
m Columne(S) 

0 000-0 0049 

249 

69 55 

100 00 

000245 

0.6100 

0 050 0 0099 

69 

1927 

30 45 

000745 

05141 

0 010-0 0149 

13 

363 

11 18 

0.01245 

0.1618 

0 015 0 0199 

7 

1 96 

7.55 

0.01745 

0 1222 

0 020 0 0249 

0 

000 

5.59 

0.02245 

0 0000 

0 025-0 0299 

15 

4.19 

559 

0.02745 

0 4118 

0 030-0 0349 

0 

0.00 

1.40 

003245 

0.0000 

0 035 0 0399 

0 

000 

1.40 

0.03745 

0 0000 

0 040-0 0449 

0 

000 

1.40 

0.04245 

0 0000 

0 045-0 0499 

5 

1.40 

1.40 

0.04745 

02373 

TOTAL 

358 

100.00 

- 

- 

20572 


K 


Pendiente media - 


2 


(# Ocurrencias, x Pendiente media,) 


K 


1 


# Ocurrencias, 


(2.15) 


Pendiente media = 2.0572/358 = 0.00575 m/m 


En donde K es cl numero dc intervalos dc clase de la pendiente. 

La curva de distribucion de las pendientes relaciona, a excepcion del 
valor dc las pendientes mayor y mcnor cncontradas, cl valor menor dc 
la pendiente en cada intcrvalo de clasc con cl porccntajc acumulado 
correspondiente de cada intcrvalo dc clasc. Al valor de la pendiente 
mcnor encontrada corresponde el cicnto por cicnto dc la frccucncia 
acumulada Dicha frccuencia acumulada representa el porccntajc del 
tiempo en que una pendiente determinada es igualada o cxcedida. Al 
valor de la pendiente mayor encontrada corresponde un valor dc fre 
cuencia acumulada igual a uno dividido por el numero de ocurrencias, 
y estc valor expresado en porccntajc. 
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Flgura 2.8. Curva de distribuctin de pendientes de una hoya hldro- 
grAflca 

Sc acostumbra presentar la curva dc distribucion dc pendientes dc una 
hoya teniendo como ordenadas las pendientes cn papcl logaritmico y 
como abscisas las frecuencias acumuladas cn papcl aritmetico. 

- La pendiente mediana se define como la pendiente que ocurre el 50% 
del tiempo. 

Otro metodo para determinar la pendiente ponderada de una hoya hi- 
drografica tiene como punto de partida sus curvas de nivel. Sea la si- 
guientc hoya hidrografica: 
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Scan: 

I, longitud dc la curva dc nivcl “i” dentro del area de drenaje dc la 
hoya hidrografica, en km 

D: diferencia de cotas promedio entre las curvas de nivel intcrpoladas, 
representarivas dc la curva de nivel "i”, en km. Es un valor constante, 
dado que la diferencia entre curvas de nivel consecutivas en pianos 
topograficos es constante 

d ( ancho promedio de la banda, en km, scgiin la Figura 2.9 
Sea, ademas: 

S: pendiente promedio de toda la cucnca, adimensional 
A: area total de la cuenca, en km 2 

: longitud total de todas las curvas de nivel en la cuenca, en km 
s,: pendiente media de la banda di, valor adimensional 
a,: area de drenaje correspondiente a la banda d„ en km 2 




5 ; d. - ft 

d, I, 



( 2 . 16 ) 


Suponiendo que el area parcial tenga peso sobre la pendiente parcial, se 
tiene: 



Substituyendo ahora la Ecuacion (2.16) en la Ecuacion (2.17): 


(2.17) 


S 


2 d,*' _ _ D 2' 1 _ 

2“' A 


(2.18) 


Es decir que, midiendo la longitud total de todas las curvas de nivel, el 
area de drenaje y la diferencia consecutiva de cota entre curvas de nivel, 
sc puedc hallar la pendiente promedio ponderada de una hoya determi 

nada 


2.3.4.2 Curve hipsometrica 

Es la represcntacion grafica del relieve dc una hoya. Rcprcscnta cl cstudio 
dc la variaci6n dc la clcvacion dc los varios terrenos de la hoya con refe¬ 
renda al nivel medio del mar. Esta variaudn puedc scr indicada por me¬ 
dio de un grifico que muestre cl porccntajc dc area de drenaje que cxiste 
por encima o por debajo de vanas clevacioncs. Dicho grifico sc puedc 
dcterminar por el mdodo dc las cuadrfculas del numeral anterior o plani 
metrando las Areas entre curvas de nivcl Analogamcntc, sc puedc prepa 
rar un cuadro de la siguicnte mancra: 


' "i ri< a . Mu i ji . iMAf i- as 




Cuadro 2.2 Curva hlpsomdtrlca Eiemplo de cAlculo 


(1) 

Cotas Inter¬ 
valo de cla- 
ae (manm) 

(2) 

Cota media 
del Intervalo 
(manm) 

(3) 

Area 

(km 2 ) 

( 4 ) 

Area 

acumulada 

(km 1 ) 

(*) 

Porcentaje 

de Area 

<%> 

(®) 

Porcenta|e 
acumulado 
de Area (%) 

(7) 

Columns (2) 
e Columns 
(3) 

940-920 

930 

1 92 

1 92 

1 00 

1 00 

1785 6 

920-900 

910 

290 

4 02 

1 64 

2 72 

2639 0 

900 000 

090 

3 60 

0SO 

200 

4 00 

3275 2 

000 060 

070 

4 07 

1257 

2 29 

709 

3540 9 

060 040 

050 

4 60 

17 17 

2 59 

960 

3910 0 

040 020 

030 

292 

20 09 

1 65 

11 33 

2423 6 

020 000 

010 

19 85 

39 94 

11 20 

22 53 

16070 5 

000 700 

790 

23 75 

63 69 

13 40 

35 93 

18/62 5 

700 760 

770 

30 27 

93 96 

17 00 

53 01 

23307 9 

760 740 

750 

32 09 

126 05 

10 10 

71 11 

24067 5 

740 720 

730 

27 06 

153 91 

15 72 

06 03 

20337 0 

720-700 

710 

15 45 

169 36 

072 

95 55 

10969 5 

700 600 

690 

7 09 

177 25 

4 45 

100 00 

5444 1 

TOTAL 

— 

177 25 

— 

— 

— 

136542 1 


La curva hipsometrica relaciona el valor de la cota, en las ordenadas, con el 
porcentaje del area acumutada, en las abscisas. Para su construction sc grab 
can, con excepcion de los valores maximos v minimos de cota hallados, los 
valores menores de cota de cada intervalo dc clase contra su correspondiente 
area acumulada. Al valor de la cota mayor cncontrada correspondc el ccro 
por ciento del porcentaje de area acumulada. Al valor de la cota minima cn 
contrada correspondc el ciento por ciento del porcentaje de area acumulad.i 
La curva hipsometrica represents entonces, el porcentaje de area acumulado 
igualado o cxcedido para una cota determinada. 

1 a moda de una curva hipsometrica es el valor mis frccucnte (mayor area) 
del intervalo de clase de cota que sc eneuentra cn una cucnca hidrograhca 



FIouia 2 10 Curva hum>m#ltic* iter una teoya 
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Fn la mayoria He los casos, sin embargo, sc suclc representar cl eje dc las 
abscisas por cl area acumulada cn km 7 cn vcz dc cn porcentaje. Su cons- 
trucci6n cs idcntica a la efcctuada para la curva definida anteriormente. 



Flour# 2.11. Curva hipsomGlrica de una hoya hidrogr£!»ca CAIculo de la elevacidn 

media 


Las curvas hipsometricas sirven, ademas, para definir caracteristicas fisio- 
graficas dc las hoyas o cucncas hidrograficas. Se presentan, a continua¬ 
tion, dos cjcmplos tipicos: 



Fiffura 2.12 Hoya con valtes eidenaoa y cumbres as 

ctrpidw 



Flgura 2 13. Hoya con valles profundos y sabanas 
planar 


2.3.4.3 Elevacion media de la hoya 

Sc define como: 


^ (G out Mr Jut /ntervalu, x Area,) 

E - ^- 


(drr«i,) 


(2.19) 
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cn dondc cl valor "n” corrcspondc al numero dc intervalos de clase. 

Sc puede definir, tambicn, por un rectangulo dc area equivalentc al area 
limitada por la curva hipsomctrica y los ejes dc coordenadas, tal como sc 
mucstra cn la Figura 2.11. La altura del rectangulo representa la elevacion 
media. 

Se debe tener en cucnta que la altitud y la elevacion media de una hoya 
son, tambicn, importantes por la influencia que ejercen sobre la precipita¬ 
tion, sobre las perdidas de agua por evaporation y transpiracion y, con- 
secucntcmcnte, sobre el caudal medio. 

2.3.4.4 Pendlente de la corrlente principal 

La vclocidad de escurrimiento dc las corrientes de agua depende de la 
pendiente dc sus canales fluvialcs. A mayor pendiente mayor velocidad. 

a. Pendiente media (S,) 

Es la diferencia total de elevacion del lecho del rfo dividido por su lon- 
gitud entre esos puntos. 

b. Pendiente media pondcrada (S 2 ) 

fiste es un valor mas razonable. Para calcularlo se traza una Itnea, tal 
que el area comprendida entre esa linea y los ejes coordenados sea 
igual a la comprendida entre la curva del perfil del no y dichos ejes. 



kl-b 9 

L,-L. 

(Vulor jJtnunuonM) 

.(220) 


( Vslor jUtmttHiMHdi) 

( 2 - 21 ) 
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c. Pendicnte equivalente constante (S 3 ) 

Lste indice viene a dar una idea sobrc el tiempo de recorrido del agua a 
lo largo de la extension del perfil longitudinal del rio. 

De acuerdo con las formulas de Manning o Chezzy: 



< 

n 

* 

C/J 

(2.22) 


V = L/T 

(2.23) 


T - 

KS U2 

(2.24) 

V: 

velocidad del agua (m/s) 


L: 

longitud de recorrido del agua (m) 


T: 

tiempo de recorrido del agua (s) 


K: 

constante (m/s) 



El tiempo de recorrido varia en toda la extension del curso de agua como 
el reciproco de la rai'z cuadrada de las pendientes. Dividiendo el perfil de 
la corriente en un gran numero de trechos rectilineos, se tiene la rai'z cua¬ 
drada de la pendiente equivalente constante, la cual es la media harmoni¬ 
ca ponderada de la rai'z cuadrada de las pendientes de los diversos trechos 
rectilineos, tomandose como peso la longitud de cada trecho. 

La media harmonica de un conjunto de observaciones x, con i desde 1 
hasta n es igual a: 


Xh - 


n 



(2.25) 


Ahora bien: 


V * KS I/2 (2.22) 

L/T m KS ,/2 (2.26) 


US ,n = KT (2 27) 



i-i 


(2J8) 
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n 

L -l l > 

l-l 



t, 


de (2.30), 


de (2.28) en (2.31) 



de (2.32) en (2.27) 


(2.29) 


(2.30) 


(2.31) 


(2J2) 


L_ 

S v > 



de (2.29) en (2.33) 


H 

i-i 



S ■ 5j 


2 



(2J3) 


(2J4) 


(2J5) 


I*ara lullar dicho valor s< puede prcparar un cuadro como cl uguicmc: 
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Cuadro 2 3 P«ndiente Aqurvalente constant© Ejemplo de cAlculo 


0) (2) 

Cotea In- Otfarancia 
tarvalo da cotes 
da claa# (m) 

(manm) 


(3) 

Dlatancla 
horlrontsi 
arrtra 
cotea l|* 
(m) 


«> (5) 

Dlatancla Dlatancla 

Incllnada Incllnada 

antra cotaa acumulada 
<m) (m) 


( 6 ) 

Pandlanta 

por 

aegmanto 

S, 

(2)/(3) 


(7) 


( 8 ) 

ir/s.’* 


680 700 

20 

700 720 

20 

720 740 

20 

740 760 

20 

780 780 

20 

780 800 

20 

600 820 

20 

820-840 

20 

840-860 

20 

860 880 

20 

880 900 

20 

TOTAL 

_ 


7100 

710003 

500 

500 40 

3375 

3375 06 

5375 

537504 

850 

85024 

1330 

1330 15 

350 

35057 

350 

350 57 

080 

880 23 

950 

950.21 

400 

400 50 

540 

540 37 

22000 

22003 37 


7100 03 

00028 

7600 43 

0 0400 

10975 49 

00059 

16350 53 

00037 

17200 77 

00235 

10530 92 

0 0150 

18081 49 

00571 

19232 06 

00571 

20112 29 

00227 

21062 50 

0.0211 

21463.00 

0 0500 

22003 37 

00370 


0 0531 

133710 55 

0 2000 

2502 00 

00770 

43031 95 

00610 

80115 41 

0 1534 

554263 

0 1226 

10049 51 

02390 

1466 82 

02390 

1466 82 

0.1508 

5837 07 

0 1451 

6548 66 

02236 

1791 14 

0 1925 

2807 12 

— 

304469 68 


S j = (22003.37/304469.68)’= 0.0052 

Sc dcbc tencr cn cucnta quc para la aplicacion dc dicho metodo cl valor 
dc K cn la Ecuacion 2.22 dcbc pcrmaneccr aproximadamcnte constantc a lo 
largo dc toda la longitud dc la corricntc. Dicho valor ticne en cucnta cl valor 
tanto dc la rugosidad como del radio htdraulico, y sc cxigc para csta ultima 
condici6n quc la section dc la corricntc sea aproximadamcnte constante. 

2.3.4.5 Rectengulo equivalents 

Lite indite fuc introducido por los hidrologos franccscs como un intento 
dc comparar la influcncia dc las carattensticas dc la lioya sobre la csco- 
rrentia. 
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La caractcristica mas importantc del rcctangulo cquivalcntc es quc time 
igual distribuci6n de alturas quc la curva hipsometrica original dc la 

hoya. 

Sc construyc un rcctangulo cquivalcntc dc area igual a la dc la hoya, tal 
quc el lado menor sea "I” y el lado mayor “L”. Se situan las curvas de m 
vel paralclas a T\ respetando la hipsometria natural de la hoya. 

Sea, 

P: penmetro dc la hoya (km) 

A: area de la hoya (km 2 ) 

K c : cocficicntc dc compacidad o indicc dc Gravclius 
L y I: lados mayor y mcnor del rcctangulo eqmvalente (km) 

LI - A => / - A/L (2.36) 

2 (L+l) - P =» Z.+/ - | (2J7) 

Estas dos ultimas ecuacioncs respetan las condiciones del rectangulo 
equivalente dado que sc tiene que conservar las caracteristicas de irea v 
perimetro de la hoya. 

(2.36) en (2.37) 


o 

1 

si" 

i 

t 

C,|<N 

a 

(2J8) 


(2J9) 

2 * 2 

(2.40) 


(2.41) 

Kc P _P__ _ Kc . Kc_ 

028 ' «0.») * 12 

(2.4 2) 

«V/T _ U2 4^4 _ (I.I2) 1 
~P~ ‘ Kc ' P 1 Kc‘ 

(2.43) 
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(2.42) y (2.43) en (2.41) se llega a: 


_L_ 

y/X 



Admiticndo solucion real solamente cuando Kci M2 


(2.44) 


Z. - 


AcVT 

1.12 


•Vm^) 


AVvCL 

TTT 


* V('-^) 


(2.45) 


(2.46) 


Para determinar la distancia entre las curvas de nivel en el rectangulo 
equivalente se utilizan, para un ejemplo practico, los calculos presentados a 
continuation, tomando como base los valores dados cn el Cuadro 2.4. 


Cuadro 2.4. Rectangulo equivalente Ejemplo de cilculo 


(1) 

Cota* Intervalo 
da claae 
(manm) 

(2) 

Area acumulada 
de hoya 
hidrogrifica 
(km 2 ) 

0) 

Longitude* 
acumulada* 
del rectangulo 
equivalente 
(km 2 ) 

940-920 

1.92 

0.313 

920-900 

4.82 

0.785 

900-880 

8.50 

1.385 

680-860 

12.57 

2.046 

860 840 

17.17 

2794 

840 820 

20 09 

3270 

820 800 

39 94 

6.502 

600 780 

63 69 

10 369 

780 760 

93 96 

15 299 

760-740 

126 05 

20 522 

740 720 

15391 

24 915 

720 700 

169 36 

27 576 

700 660 

_177.25 

28660 


Aplicando una regia dc trcs sc hallan las longitudes acumuladas del rcc- 
tangulo equivalente 
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177.25 km 2 => 28.86 km (valor de I. hallado anteriormente) 


1.92 km 2 => X 


X 


28.86 x 1.92 
177.25 


0.313 


HI rectangulo equivalente se dibujaria entonces asi: 



Figure 2.15. Rectangulo equivalente de una hoya hidrografica 


Las distancias entre las curvas de nivel en el rectangulo equivalente son 
proporcionales a las areas que separan dichas curvas en la hova Hidrogra 
fica en consideration. 

HI cone ZZ sobre el rectangulo equo ilcntc correspond® exactaracMe a la 
curva hipsomctrica dc la hoya hidrogrifica, cn deeir, a la relation entre U 
cota y cl area acumulada, rtpresentando cl area acumulada que una cota 
determinada es igualada o cxcedida. 

2.3.5 Suelos 

Los suelos van a influir cn el lencSmeno de la cscoricntia. Son .mportan 
tes su iutur.de/a, su color v su upo de vegc'acion I ntre mas imp ante 
hie es el suelo mas rapida es la csconrcntu. SmembargO, no ** pucle 
lublar de un suelo 100% impermeable. 












































HipnOLOOlA EN LA INOENIEPU 


PI suelo no es totalmcnte homog£nco, sino quc sc encucntra mezclado, lo 
quc da lugar a su curva granulomctrica. 



Diom«tro (m m) 


Figura 2.16 Curva flranulom6trica caracteristica de un suelo. 

Cuadro 2.5. Tipo de material de suelo de acuerdo con su tamano. 


Tlpo de material 

Gravas 
Arena gruesa 
Arena fina 
Limo 
Arcilla 


DiAmetro (mm) 

2*0 

0.2 s 0 < 2 
0 02 s 0 < 0.2 
0 002 s 0 < 0.02 
0 < 0.002 


Asi como la precipitacion dcpcnde dc las condicioncs climatologicas de la 
cuenca, la escorrentia y las perdidas de precipitacion dependen de las ca- 
racterisucas fisicas de la cuenca, entrc las cuales los suelos desempenan 
un papel muy importante. La escorrentia y las perdidas determinan el vo- 
lumen de agua aportado en la cuenca, y la manera como ese volumen de 
agua se distribuye en cl ticmpo. 


2.3.6 Moya* representativa y experimental 
2.3.6.1 Hoya representativa 


Ls una hoya con cicrto tipo ecologico bicn dctcrminado y locali/.ada en 
regioncs en dondc cl ciclo hidrolbgico no esta muy pcrturbado por cl 
hombre, pcro dondc no scan tomadas prccaucioncs cspccialcs para prohi- 
bir cualquicr intcrvcncibn humana quc pucda detcrminar repcrcuiioncs 
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de caracter hidrologico. Se debe instalar un numero razonable de cstacio- 
nes hidrometeorologicas, hidromctncas y dc obscrvaciones de aguas sub 
terraneas, para cl cstudio de las divcrsas fascs del ctclo hidrolbgico. 


2.3.6.2 Hoya experimental 

Fs aquella en la cual se pucdc modificar a voluntad las condicioncs natu- 
rales, como por ejemplo la cobertura natural del suelo mediantc procedi- 
mientos de combate contra la erosion, y donde sean estudiados los 
cfcctos dc csas modificacioncs sobrc cl ciclo hidrolbgico. 
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Precipitation 





3.1 Generalidades 


1 regimen hidrologico de una region es funcion de caracteristicas 
fisicas, geologicas, topograficas y climatologicas. 

Los factores climatologicos mas importantes son la precipitacion, 
la evaporacion, la temperatura y la humedad del aire, y los vientos; estos 
ultimos tres en la medida en que ejercen influencia sobre la precipitacion 
y la evaporacion. 

En relacion con la precipitacion se estudiaran sus formas, su distribucion 
y las medidas y analisis de datos necesarios para su cuantificacion. 


3.2 Factores Climaticos 

Se exigen conocimientos basicos sobre los otros fenomenos meteorologi- 
cos que influyen en los dos factores climatologicos mas importantes: pre- 
cipitacon y evaporacion. 

3.2.1 Atmosfera 

El aire natural esta compuesto de: 

- Aire seco. 

- Vapor deagua. 

- Partfculas solidas en suspension. 

El aire seco esta constituido por: 

— Nitrogeno y oxigcno. Estos dos elcmentos constituyen el 99% de su 
volumen. 
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Ar^on y dioxido dc carbono. E.stos dos ultimos elementos, junto con 
el neon, hclio, cripton, xenon, ozono, radio y otros, constituyen cl 1% 
del volunien restante. 

El airc hiimcdo esta compuesto por: 

- Aircscco 

- Vapor de agua 

El vapor de agua, producto de la evaporacion de oceanos, rios, lagos y 
embalscs, puede llegar en regioncs tropicales a ser el 4% del volumen del 
aire natural. 

Las particulas en suspension reciben el nombre de aerosoles. Las particu 
as de origen inorganico son de gran intcrcs e importancia para la hidro- 
logia, pues son responsables en grado significativo de la condensation del 
vapor de agua y la formacion consiguiente de nubes. 

3.2.2 Circulation general de la atmosfera y vientos 

La circulacion general se define como la distribution general media de los 
vientos sobre la superficie del globo. La circulacion atmosfcrica es factor 
fundamental en la formacion de las precipitaciones y en las caracteristicas 
climaticas. 

T ara entender dicha circulacion se hacen las suposiciones siguientes: 

- Tierra sin movimiento o circulacion atmosfcrica termica pura 

• No se considcra rotacion terrestre. 

• No sc considcra el cfecto de distribucion de mares y continentes. 

La circulacion se cxplica asi: El ecuador recibe mayor radiation solar 
que en las zonas de mayor latitud. El aire ccuatorial al calentarse es 
mas liviano y tiende a subir con la altitud h. Al subir es rcmplazado 
por aire frio proveniente de otras latitudes mayores. La linica manera 
de remplazar esc aire frio proveniente de otras latitudes es por arriha, 
por medio dc corrientcs dc airc calicntc ccuatorial hacia los polos. 

E l esquema dc cstc fenomeno se visuali/.a en la E’igura 3.1. 



f »0O#« 1 1 T tons evil um.uUiuOm *lmo»f«riC4 ttinuca punt 


f>1 1 


- Tierra en movimiento. Modclo tie . irculacion latitudinal y meridiotul 

• Las masas de aire son pucstas cn movimiento por los notables gra 
dientes de presion que resultan de los cambios bruscos de temprra 
tura meridional y por cl momento angular im par tide, por la rotation 
de la superficie de la Tierra. El momento angular se define como la 
cantidad resultantc de multiplicar la masa por la velocidad 

• El mccanismo de distribucion de energia mas aceptado es el modelu 
de circulacion cuyo esquema se presenta en la Figura 3.2 

En dicho modelo se distinguen dos tipos de movimicntos de aire 

• Vientos en superficie (movimiento en sentido horizontal). Siempre 
divergen de los centros de alia presion y convergen en los centros dc 
baja presion. 

• Movimicntos verticals, los cuales son ascendentcs con la altitud h 
en zonas de baja presion y son descendentes en zonas dc alta pre 
sion. 

Los fenomenos siempre ocurren en la tropostera (la faja inferior de la 

atmosfera), la cual tiene una altura en el ecuador de 18 Ism y cn 1»»\ po 
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I n rl modelo dc circulation con Ticrra cn movimicnto se distingucn las 

siguientcs fap a s: " 

a. Faja ecuatorial dc bajas presiones 

I ocalizada un poco al nortc del ecuador gcografico. 

• Vientos dcbiles y variables. 

Convergcn los vientos alisios cn supcrficie. 

I n altirud se observan vientos del este. 

Dcnominada zona de convergence intertropical. 

Divergcn los contra-alisios en altitud (trac consigo movimientos 
verncales ascendcntes, alta humedad del airc, muchas nubes y alias 
precipitaciones). 

• Usualmente se encuentran las mas altas temperaturas de la Ticrra. 

b. Faja subtropical de altas presiones 

• Centros de presion cercanos a los 30° de latitud. 

Predominancia de vientos y movimientos vertieales descendentes. 
Aire casi siempre seco, pocas nubes y poca precipitacion. 

• Se localizan los mayores desiertos de la Tierra. 

• I os cinturones de alta presion son rotos sobre los contincntcs debi- 
do a la difercncia de calentamiento entre estos ultimos y los marcs, 
con formacion consiguientc de bajas termicas. 

Fa)a invadida muchas vcccs por masas dc aire polar o tropical, que 
modifican las condiciones del tiempo en determinados periodos. 

c. Faja polar de bajas presiones 

F.n altitud, entre la faja subtropical dc altas presiones y la faja polar 
de bajas presiones, se observan fuertes vientos del Oeste. 

• Los centros de baja presion estan localizados en torno a los 60° de latitud. 

• Clima muy variable. 

• Grandes tempestades motivadas por intensos movimientos vertiea¬ 
les ascendentes. 

d. Cascos polares de altas presiones 

• Clima muy seco y poca precipitacion. 

• Movimientos vertieales descendentes y temperatura muy baja. 

• Reprcsenta cast siempre el origen del aire polar que sc dirige en di 
reccidn del ecuador. 

• En altitud, los vientos son debiles del Este. 
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Por cl analisis llcvado a cabo se puede notar que los flujos atmosfcricos 
son en general de caracter zonal (a lo largo de los cfrculos de latitud) Si 
fuesen puramente zonales no existiria cambio ni mezcla de la masa de 
aire en cl sentido meridional. Adcmas, cl deficit de energia de las altas la 
titudes causana un enfriamiento continuo dc esas rcgioncs, y el superavit 
dc energia cn las regiones tropicales causana un supercalentamiento en 
tales zonas. Se exige, entonces, un mecanismo de distribucion meridional 
de energia en la Tierra. 

Los factores que intervienen en el estado atmosfcrico son la temperatura 
del aire, la temperatura del agua, la humedad del aire, el viento, la radia- 
cion solar y la presion atmosferica. 


3.2.3 Humedad atmosferica 


- La precipitacion se deriva del agua atmosferica (vapor de agua). 

- El contenido de humedad del aire es responsable dc los procesos de 
evaporacion. 

- En meteorologia las presiones son relativamente pcquenas; por con- 
siguiente, el aire seco puede ser considerado como un gas ideal. Lo 
mismo se puede decir del vapor de agua, exceptuando los pequerios 
intervalos de presion y temperatura proximos al punto de condensa- 
cion. 

- Los indices mas importantes de la humedad son la presion parcial dc 
vapor, la humedad absoluta, la humedad especifica, el radio de mezcla, 
la humedad relativa y la temperatura de punto dc rocio. 

- La presion de aire seco mas presion de vapor de agua es igual a la pre¬ 
sion de aire humedo (p) 


La presion de vapor dc agua es la 
presion parcial cjercida por cl va¬ 
por de agua (e) 

La presion de aire seco es la pre¬ 
sion ejercida por el aire al ser re- 
movido todo el vapor de agua 

(p*)- 

p'<p e*p-p' (3.1) 
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I.. 1 maxima cantidad de vapor dc agua cs funcion dc la temperatura c 
independtentc de la coexistencia de otros gases. Adicionalmente, de- 
pende en menor grado de la altitud. 

Espacio saturado: cuando la maxima cantidad de vapor de agua para 
una detcrminada temperatura esta contenida en un espacio dado. 
Presion de saturacion: es la presion ejercida por el vapor de agua en un 
espacio saturado (e s ). Es la maxima presion de vapor de agua posible 
para una temperatura dada, a una altitud especifica. 

- La umdad dc presion estandar en mcteorologia es cl milibar (mb) que 
es igual a 1000 dinas/cm 2 6 0.0143 lb/pulg 2 . 

La cantidad maxima de vapor de agua quc la atmosfera es capaz de 
contener dcpende dircctamente de la temperatura, y aumenta con ella. 
Adicionalmente, depcnde en menor grado de la altitud. Cuando se alcan- 
za este valor la atmosfera queda saturada. En el Cuadro 3.1 se presentan 
las relaciones crecientes entrc la temperatura y la presion dc saturacion 
de vapor de agua. Estas relaciones se muestran esqucmaticamente en la 
Figura 3.4. 




3 4 Presk6n actual y de saluiacibn de vapor de agua 


en dondc, 

c » : presion dc saturation dc vapor a la temperatura t 
c: presion de vapor actual a la temperatura t 

e, e: deficit dc saturation 
I00c/c,: burned.ul relativa, en pnrccntajc 
tj temperatura de punto de rocio ( M C) 


Cuadro 3.1 P'esor de saturacion de vapor de agua (e») para 1000 milibares (0 a 323 m de altitud) En mm de mercuoo como una funcion 
de ta temperature t en °C (por debajo de 0°C las presiones se refieren a condiaones en agua) 1 milibar = 0 750 mm de Hg tmercuno) 
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Utilizando la presion dc vapor dc agua cn la Icy de los gases idcalcs, sc 
puede escrihir la ccuacion del estado dc vapor como: 

c = p,./f,.r (}J) 

cn dondc: 

p v : densidad dc vapor dc agua (g/cm J ) 

R v : constantc de los gases para cl vapor dc agua 
(ergios/g °C) 

T: temperatura ( n C) 
c: prcsion dc vapor dc agua (mb) 

( onsidcrando la dctinicion dc la constantc dc los gases, la Ecuaci6n (3.2) 
sc puede escribir como: 

M d ~r 

'•k p * rt < jj > 

porque Rv M v = R M, y: 

/?,. - (R M/M v ) (3.4) 

cn dondc Ls variables R, M sin indicc corrcspondcn al aire scco. 

R m 2 # 7 x 10* ZI&21 

Z°C 

M: masa molecular del aire seco = 28.966 g/mol 
M v : masa molecular del vapor de agua = 17.991 g/mol 

La Ecuacion ( 3 . 3 ) puede ser reagrupada como: 

c - I 61p V RT * p v - 0.62 -f- (3.5) 

A I 

Pv cs normalmcntc referido como la humedad absoluta de la atmosfera o 
densidad dc vapor dc agua. 

La densidad del aire scco 


p • p'/RT 


(3.6) 


si c * p' (prcsion del vapor dc agua cs igual a la prcsion dc aire scco) 


p' • r • p RT 


(3.7) 


p- e/RT 


(3.8) 
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Lo que significa que cn las mismas condicioncs de prcsion y temperatura 
la densidad dc vapor de agua es igual a 0.62 la densidad del aire seco. 
Conclusion basada en Ecuaciones (3.5) y (3.8). 

pv - 0.62 p (3.9) 

- La densidad del aire hvimedo (p,) es igual a la densidad del vapor de 
agua (p v ) mas la densidad del aire scco (p). 


p- - Pv ♦ p 


( 3 . 10 ) 


p e ;/>* m p - e 


( 3 . 11 ) 


Sumando las Ecuaciones ( 3 . 5 ) y ( 3 . 6 ) y substituyendo p - c = p* (suponiendo 
que la atmosfera esta compuesta solamente de aire seco y vapor de agua). 


P. - p. ♦ P - 0.62 ^ ^ 

- 0 . 62 — ♦ ± - L. 

RT RT RT 


. 

RT 




(311) 


Por otro lado, la densidad del aire scco 


P 1 P-e 

p « — ■- 

RT RT 


(3.13) 


Se puede deducir que cl aire humedo cs mas liviano que cl aire scco cn las 
mismas condiciones de presion y temperatura. 

P - p/RT - p/RT ; p* - [p/RT)(\ -0.38 e p) 

dado q*tp‘ = p 

- Humedad rclativa 


Es la relacion porccntual entre la cantidad dc humedad cn un cspacio 
dado y la cantidad que esc volumcn podria contencr si estuvtera satu- 
rado. 

Es igual a la prcsion dc vapor (e) (prcsion ejercida por cl vapor dc agua) 
dividida por la prcsion dc vapor dc saturacion (e») (prcsion dc vapor cn 
un cspacio totalmcntc saturado). 
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IV* acucrdo con la Eigura 3.4, la presion dc vapor dc saturacion (e») es 
funcion dc la rempcrarura. 


HR « 100 p t , /ft, - 100 *■/«., 


( 3 . 14 ) 


p v : densidad de vapor dc agua a la tcmpcratura actual 
del aire 

P* : densidad dc vapor dc agua a la tcmpcratura actual 
del aire cstando cl espacio saturado 

- Hu me dad ahsoluta 

Rcprcscnta cl contcnido dc humedad cn la masa de aire. 


zy 4 Maui de vapor dc apua , 

' Volumen de aire ’ f ” ** /m ( J > 5 > 

- Humedad especifica 

Ls la relacion entre la masa de vapor de agua y la masa dc aire humedo. 




Pt; 

P- 


(0.622 e/Rl ) 

( p - 0.378 C i 

1 RT I 


0.622 e 
p -0.378 e 


0.622 - 
P 


(3.16) 


- Radio de mezcla 

I s la relacion entre la masa dc vapor dc agua y la masa dc aire seco. 

r Pv _ 0.622 e/Aty 0.622 e 
p p/RT p-e 

- C ant id ad total de agua en la atmosfera 

Sc Ckprna co.no la aliura toial dc a K ua prccipiublc W (en mm) 


pi, 

W • 0.01 J q dp 


(3.18) 


Precipitaci6n 


dondc q es la humedad Mpecifita (g/kg) y p la pre<.i(mh) 

En la practica, 




AW- 001 q A p 


(3 19) 


AW se considera en toda la columna, q es el promedin de la humedad r% 
pecifica entre la base y el tope del estrato considerado, y Ap es la d.tcrm 
cia dc presion del estrato considerado. 


- Temperatura del punto de rodo (tj) 

Es la temperatura a la cual un cspacio se satura al enfriar cl aire a prcM .n 
constante (proceso isobarico) y con un contcnido dc vapor de agua ci»n\ 
tante. Para un mejor entendimiento grafico, ver Eigura 3.4. 

- Temperatura de punto de condensacion 


Es la temperatura que adquiere el aire humedo cuando es >1: i nan Jo 
adiabaticamente (proceso termodinamico en cl cual no existc intcr^an bio 
de calor entre el sistema que trabaja y su medio ambicntci sc s.rjn. cn 
otras palabras c = e,. 


- Medicion de la humedad 


Para cllo se utiliza el psicrometro, el cual consta de un tennomeiro sect* v 
un termometro humedo (cuva ampolla esta cubierta con una tunda 1c 
muselina limpia empapada en agua). Los termometros se Venetian natural 
o artificialmente. Por el enfriamiento producido por la evaporation del 
agua cn la muselina del termometro humedo, estc marc a una tempera 
tura mcnor que la del termometro seco Se debc rccordai que la c* ipo 
racion remueve calor del liquido que sc evapora, mientras que el 
proceso dc condensation cede calor al sistema que se tondensa. l a J» 
fcrencia cn grados entre la temperatura del termometro sect* y la del 
termometro humedo sc conoce como depresion del termometro humc 
do. Se utilizan, cntonccs, tablas psicromctricas. Con la depresion del ter 
mometro humedo y la temperatura del aire. sc puede determmar la 
temperatura del punto de rocio, la humedad relativa v la presion de vapor 
de saturacion. Para la medicion de humedad existen lamhien l»»\ dvn«u»t» 
nados higrometros de cabcllo. Die ho* aparatos apri»vevhan la taitao *n 
en longitud que experimenta el cabcllo con los cam bios de la humedad 
relativa. Dichos camhios son transmitidos a una aguja que. dehidamente 
calihrada, marca la humedad relativa 
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Fn <*1 Cuadro 3.2 se presenta tanto la prcsion de vapor dc saturacion (mb) 
como la temperatura del punto de rocio (°C), dados el valor de la depre 
sion del termometro humedo (°C) y la temperatura del aire (°C). En el 
Cuadro 3.3 se presenta el valor de la humedad relativa (%) dados el 
valor de la depresi6n del termometro humedo (°C) y la temperatura del 
aire (' C) Para ambos cuadros los valores se calculan con una presion dc 
1000 mb (altitudes de 0 a 323 m). 

Fxiste una formula aproximada para determinar la humedad relativa en 
funcion de la temperatura del aire y de la temperatura del punto dc rocio: 


en donde: 


HR 


{ 112 + 0.9 t j 


(3.20) 


t: temperatura del aire (°C) 

td. temperatura del punto de rocio (°C) 

HR: humedad relativa (porcentaje) 


La depresion del termometro humedo es mayor en climas mas secos pues 
la atmosfera mas seca evapora mas agua de la muselina colocada en el 
bulbo del termometro humedo. 


3*2-3-1 Distribution geografica de la humedad 

- La humedad tiende a decrecer con el aumento de la latitud. 

- La humedad relativa, que es una funcion inversa de la temperatura, 
tiende a aumentar con el aumento de la latitud. 

- La humedad atmosferica es maxima sobre los oceanos y decrece a me- 
dida que se avanza hacia el interior de los continentes. 

- La humedad decrece con la disminucion de temperatura. 

La humedad es mayor sobre areas vegetadas que sobre suelo desertico. 

3£.3.2 Variation de la humedad en el tlempo 

La humedad es maxima en el verano y minima en el invierno. 

La humedad relativa es minima en el verano y maxima en el invierno. 
La humedad es minima al sailr cl sol (por la condensacion del rocio) y 
maxima durante el dia. 

- La humedad relativa es maxima en la manana y minima en la tardc. 

3.2.4 T^mp+retura y transport® da anargia en la atm6sfera 

Ls de gran importancia para cl cstudio dc la hidrologia cl conocimicnto 
del transporte de cnergia, momento y nusa para los procesos fundaincn- 
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DEPRESS DEL TERMOMETRO HUM EDO ( ° C ) 
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talcs de conduccion, convection y raducion. La radiation es importante 
porque es por ese proceso que la energia solar activa el ciclo hidrologjco 
1 as propiedadcs ffsicas de la Ticrra transforman la radiacion solar en v.i 
lor sensible, y redistribuyen la energia entre la atmosfera v las sustancias 
superficiales (la energia emitida por el sol en forma de radiation de on 
das cortas es muy poto absorbida por la atmosfera). La atmosfera es ta 
lentada en los cstratos inferiores gracias a la emision de la supcrfuic 
tcrrestre, la cual se lleva a cabo por medio de ondas largas, y la rcdistri 
button de energia en la atmosfera se procesa principalmente por medio 
de los fenomenos de conduccion y conveccion. 

El aire inicialmente es calentado por conduccion, dicbo fenomcno se de 
fine como el flujo de energia calorifica a traves dc la matena por medio de 
actividad molecular interna. 

La energia emitida por la Tierra es absorbula principalmente p<>r el vapor 
de agua y por el dioxido dc carbono. Los otros gases, en contatto ton los 
anteriorcs, son calentados por conduccion. 

Una vez el aire se ba calentado, decrece su densidad; en otras palabras, el 
airc que esta en contacto con la superficic y que cs calentado por conduc 
cion tiende a tornarse mas leve. 

La superficie de la Ticrra no es homogcnca y hate que cl aire sea ealenfa 
do cn forma desigual, lo que rcsulta cn la formation de cstratos vie aire 
con densidadcs diferentes. 

Surgen, cntonces, fuerzas asccndcntcs que elevan cl aire mas calientc, v 
por consiguiente mas liviano, a traves del atre vecino mas trio v denso. 

El aire caliente al ascender se expande, pucs a medida que se ek 
cucntra presiones atmosfcricas mcnores, y como consccucnciu dc csto sc 
enfria. 

Cuando el aire cn ascension y expansion picrdc bastantc calor, dc forma 
tal que su densidad cs igualada a la del medio ambience, su elevae ion cesa 
F.l airc calicntc al elevarse cs substituido p« »r aire trio vie las vet unlades 
Todo cl proteso cs conocido como convection o transport# dc valor por 
movimiento de materia. 

3.2.4.1 Dlstribuclon vertical de la temperatura 

En la troposfera el decrectmicnto de temperatura cn la atmostcra es dc 
0.65"!.' por cada 100 m aproximadamente, micntras que cn la cstratosU ra 
se presentan condictones aproximadamente isotermicas. La distribution 
dc la temperatura cn la atmosfera se present! cn la Etgura 35. 
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Figure 3.5. Distribuc»6n vertical de la temperatura promedio en la atmdsfera 

FI gradiente vertical dc temperatura se define como la tasa de variacion 
dc la temperatura con la altitud. Con este valor se puedc detcrminar la es- 
tabilidad o la inestabilidad de la atmosfcra. El valor dc este gradicntc de- 
pendc del contenido de vapor de agua cn la atmosfera. 

a. Gradiente de temperatura adiabatica seca 

Sc define como el gradiente de temperatura que resulta de una comprc- 
sion o expansion dc airc no saturado, cuando un volumcn del mismo 
sube (disminuyendo la presion atmosferica) o desciende (aumentando la 
presion atmosferica). En la realidad el proceso no es estrictamcnte adia- 
batico pues siempre ocurre transferencia de calor entre el volumcn de aire 
y el medio ambiente. Sin embargo, cl aire es tan pobre conductor y emi- 
sor dc calor que para propositos metcorologicos el proccso puedc ser 
considcrado adiabatico. 

Un proceso adiabatico es un proccso termodinamico cn cl cual no cxiste 
mtcrcambio de calor entre el sistema que trabaja y su medio ambiente. 
Cuando una masa de aire en un determinado nivcl es forzada hacia un nivcl 
mas bajo, la presion mas alta del nivcl inferior actua para decrcccr el volu¬ 
mcn 1 .1 trabajo de com presion se conviertc en cnergfa calorffica y sc mani- 
fiesta por aumento de temperatura. El proceso sc denomina calentamiento 
dmamico En caso contrario, un volumcn dc airc que se cleva, se expande at 
quedar expuesto a prcsiones mas bajas. El volumcn en ascension realiza un 
trabajo sobre el medio ambiente. l.a fuente de energfi de esc volumcn para 
realizar esc trabajo ei su propia energfa interna. El proceso se denomina 
enfnamiento dinamico. 


PoecipitaciCjn 


Atccnso 


Oeic*n»o 


H 


h T 




H > h 

Potm h > P a tm H V h < v h 


Figure 3.6. Compresi6n y expansi6n de un volumen de aire en la atmdsfera 

Gradiente de temperatura adiabatica seca: la temperatura de aire no satu¬ 
rado elevada adiabaticamente decrece 1 °C por cada 100 m. 

b. Gradiente de temperatura adiabatica saturada 

Se estudiaran algunas definiciones antes dc definir dicho gradiente: 

Calor latente de evaporacion, H v 

Es la cantidad de calor absorbido por el agua para pasar de su estado li- 
quido al gaseoso a temperatura constante. 

H v - 597J -0.564 t (3-21) 

t: temperatura (°C) 

H v : en cal/gr 

Calor latente de fusidn, Hf 

Es la cantidad dc calor requerido para pasar del estado solido al estado liquido. 

Hf - 797 cal/gr a temperatura de 0*C (3-22) 

Calor latente de sublimacion, H» 

Es la cantidad de calor requerido para pasar del estado solido al gaseoso. 

(321) 


H % -W v ♦ H f 
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H s - 677 cal/gr a temperatura de 0°C 

Todos I os proccsos anteriores exigcn esta cantidad de calor. Los procesos 
inversos ceden csta misma cantidad de calor. 

Cuando el agua se evapora, se remueve o pierde calor del liquido que se 
evapora. Cuando el vapor de agua sc condensa, se libera calor al sistema 
cn el cual se condensa. 

Cuando un volumen de aire saturado con vapor de agua se eleva adiabati- 
camentc, se expande y sc cnfria dinamicamente. LI enfriamicnto de vapor 
de agua causa condensacion (cambio del estado gaseoso al estado liquido) 
> resulta cn una liberation de una cantidad de calor igual al calor latente 
de evaporacion. Dicho calor sirve para reducir la tasa de enfriamicnto del 
\olumen ascendente. Como conclusion, se puede afirmar que el gradiente 
de temperatura adiabatica saturada es menor que el gradiente de tempcra- 
tura adiabatica seca. Se exige, sin embargo, para que el proceso sea realmcnte 
adiabatico, que el producto de condensacion del sistema permanezca en el a 
lo largo de su ascension, o sea que no haya precipitacion. 

LI gradiente de temperatura adiabatica saturada depende de la temperatu¬ 
ra, asi: 

Estratos bajos de la atmosfera: 

- hn aire saturado a 20 ’C es de 0.43 C por cada 100 m. 

- Hn aire saturado a 0°C es de 0.65 C por cada 100 m. 

Grandes altitudes: 

Dicho valor tiendc a 1°C por cada 100 m (debido a que la cantidad de va¬ 
por de agua en grandes altitudes es muy pequena). 

c. Gradiente de temperatura pseudoadiabatica 

Si en un movimiento ascendente de un volumen de aire saturado ocurrie 
rc precipitacion, la temperatura sufrira un enfriamicnto pseudoadiabati 
co. LI proceso no es cstrictamentc adiabatico porque alguna energia es 
retirada del sistema por la precipitacion. 

I I gradiente de temperatura pseudoadiabatica es similar, para la mayoria 
de los fenoinenos meteorologicoi, al gradiente de temperatura adiabatica 

saturada. 

d. Gradiente de temperatura del ambiente atmosferico 

La variation del estado termico del medio ambiente atmoslerico se des 
tribe por el gradiente de la temperatura del ambiente atmoslerico (i). 
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l a rrugnitud relativa entre cl gradiente de temperatura del ambiente at 
mosferito y el gradiente de temperatura adial 
cstabilidad convcctiva del aire. 





Figura 3.7. Estabilidad convectiva del aire 

Supongamos que una particula de aire scco en equilibrio termico con el 
medio ambiente, por cualquier motivo es elevada del nivcl /, at nivcl / 
mas alto. Considerese, ademas, que cl movimiento ascendente de csta 
particula no modifica el perfil estructural dc la atmosfera ambiente Sc 
debe tenor en cuenta que se exige un Jisturbio imoal para provocar un 
movimiento vertical. 

La particula moviendose verticalmente se cnfria con una tasa 0 ) mien 
tras que la temperatura ambiente dccrecc con otra tasa (x). 

Si |t| < |Y1 el volumen etevado a una posicion mas alta siempre cstara mii 
fno que cl medio ambiente. Si prevaleccn condiciones estaticas, la mtensi 
dad de presion en el volumen \ en min vecindades sera K$tnttca Pot CO^ 
siguiente, la densidad viol volumen de la parceta de aire serf mayor que la 
del medio ambiente Cuando la fuerza de ascension aea removid** ella 
tendera a volvcr a su posicion original. Dicha condition no denomina 
equilibrio cstable. 

Si |t| > |H la densidad del volumen sera siempre menor que la del medio 
ambiente, y iciulcri a continuar subicndo aun dc spues Je que la tucr/a 
initial haya cesado l )ic ha v ondicion sc denomina equiiibfio iimrtbk 
Si |t| - |V| , dicha condition se denomina equilibrio iiuiilcfcnte 

3.2 4.2 Dlatrlbucion geogratlca de la temperatura 

I s maxima cn bajas latitudes v detrccc Kaua los polos. 

Ttcnc una tendenua muy distorsionada la presencia d« mates 
iontmentes, topografia y vegetation. 
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Tfacia cl interior dc los contincntcs la tcmperatura es mas grande cn 
verano y minima cn invierno. 
l a tcmperatura dccrccc con la altitud. 

FI intcrvalo dc variacion dc la tcmperatura cn areas boscosas es mcnor 
que cn areas descrticas. 

I a tcmperatura cn las ciudadcs es mas elevada que cn el campo. 

3.2.4.3 Variacion de la temperature con el tiempo 

- I a tcmperatura es proporcinal a la fluctuation de la radiacion solar in¬ 
cidents Sin embargo, cxistc un desfase entre ambas caractcristicas, se- 
giin las condiciones atmosfericas del dia. 



Figure 3.$, Variacion diaria de ia temperatura 


- El intervalo diurno de temperatura se define como la diferencia entre 
las temperaturas maxima y minima diarias. 

Fn dia; nubosos la tcmperatura maxima cs menor por causa de la rc- 
duccion dc la insolacion o radiacion solar. La temperatura minima cs 
mayor por causa dc la rcduccion dc perdidas (reflexion, principalmcntc). 

- La temperatura media diana sc define normalmentc como la media aritmc- 
tica entre la temperatura maxima diaria y la temperatura minima diaria. 

- La tcmperatura promedio diana es el promedio de varias temperaturas 
en el dia 

m 

b - 2 V " (3.24) 

|a| 

Es del orden dc 1 U C mayor que la temperatura media diaria. 
Temperatura normal o diaria normal: es cl promedio dc las temperatu¬ 
re dc una fecha dada durante un periodo del ano. Por ejcmplo, la tem¬ 
peratura del 1° de octubrc: 
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tfl ■ ^ 1|0 nrtmbrt /ffl (3.25) 

1-1 

En donde m es el numero de anos con temperatura promedio diana 
del dia 1o. de octubre. 

- Temperatura media mensual es el promedio de las temperaturas me • * 
dias diarias en un mes. 

- Temperatura media anual es el promedio de las temperaturas medias 
mcnsualcs en un ano. 

3.2.5 Vlento 

El viento se produce por la diversidad de las temperaturas en la superficie 
de la Tierra. 

Su direccion se mide con veletas y su velocidad se mide con anemometros. 

La variacion de la velocidad del viento no es facil de determinar, pero 
para efcctos practicos sc puede expresar como: 

(V,/V 2 ) - (Z,/Z 2 f (3.26) 

en donde : 

Vi: velocidad del viento a una altura Zt metros por encima 
del suelo (m/s) 

V 2 : velocidad del viento a una altura Z 2 metros por encima 
del suelo (m/s) 

n: 1/7 para condiciones adiabaticas. 

Esta formula es valida siempre y cuando los valores de Zi y Z 2 no exce- 
dan el valor de 10 m sobre la superficie del terreno. 


3.3 Precipuaci6n, Formaci6n yTipos 

Precipitaci6n cs, en general, el termino que se refiere a todas las formas 
de humedad cmanadas dc la atmosfera y depositadas en la superficie te- 
rrcstre, talcs como lluvia, granizo, rocio, neblina, nieve o helada. 

3.3.1 Formacldn de las preclpltaclonea 

Los elementos ncccsarios para la formation dc las prccipitacioncs son los 
siguientes: 

- Humedad atmosfcrica. 

- Radiacion solar. 
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Mccanismo de cnfriamicnto del airc. 

Presencia de niicleos higroscopicos para que haya condensacion. 

- Mccanismo de crecimicnto de las particulas. 

PI proceso de la formacion de la precipitacion es el siguientc: 

a. P I aire humedo de los cstracos bajos es calentado por conduction. 

b. El airc humedo, cntonces, se torna mas leve que el de las vecindadcs y 
experimenta una ascension adiabatica. 

c. El aire humedo, entonces, se expande y se enfria a razon de 1°C por 
cada 100 m (expansion adiabatica seca) hasta llegar a una condicion 
de saturation, para llegar a su nivel de condensacion. 

d. A partir de ese nivel, y con niicleos higroscopicos, el vapor de agua se 
condensa formando minusculas gotas a lo largo de dichos niicleos. 

e. Dichas gotas se mantienen cn suspension hasta que por un proceso de 
crecimicnto, alcanzan cl tamano suficiente para precipitar. 

Existen dos procesos de crecimiento de las gotas: 

a Coalescencia: Es el aumento de tamano de las gotas debido al contacto 
con otras gotas. Ademas, las gotas grandes va cayendo incorporan a las 
gotas mas pequenas. 

b Difusion de vapor: Es el proceso por el cual cl aire, despues del nivel 
de condensacion, continua evolucionando y provoca difusion (transpor- 
te) de vapor supersaturado y su consiguiente condensacion en torno a 
las pequenas gotas que aumentan de tamano. 

3.3.2 Tipos de precipitaciones 

Las precipitaciones pueden ser clasificadas de acuerdo con las condicio- 
ncs que produccn movimiento vertical del aire: 

Convectivas, orograficas y de convergencia. 

3.3.2.1 Precipitaciones convectivas 

Cuando una masa de aire proxima a la superficie del terreno aumenta su 
temperatura, la densidad disminuye y la masa de aire trata de ascender y 
dc ser reemplazada por otra masa de aire mas densa. 

Este pioceso es bastante lento si las masas de aire estan en calma y no hay 
turbulentia En cambio, en rcgioncs tropicales donde estas precipitacio¬ 
nes son muy tipicas, el calentamiento desigual de la superficie terrestre 
provoca cl surgimiento de estratos de aire con densidades diferentes, y 
genera una cstratificacion termica de la atmosfera en cquilibrio inestable. 
Si esc cquilibrio es roto por cualquicr motivo (viento, supcrcalentamien- 
to), provoca una ascension brusca y violcnta del aire menos denso, capa/ 
de alcanzar grandes altitudes. 
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Esas precipitaciones son de gran intensidad y corta dui u i6n y se 
centran en pequenas areas. Son importantes en proyectos de pequefas 
hoyas hidrograficas. 

3.3.2.2 Precipitaciones orograficas 

Resultan de la ascension mecanica de corrientes de aire humedo con mo 
vimiento horizontal cuando chocan sobre barreras naturales, tales como 
montanas. 

3.3.2.3 Precipitacion por convergencia 

Existen tres tipos: convergencia propiamente dicha, ciclones y frentes. 

La convergencia propiamente dicha se presenta en el caso en que dos ma 
sas de aire de aproximadamente la misma temperatura, que viajan en di 
reccion contraria, se encuentran a un mismo nivel. El choque entre las 
dos masas de aire hace que ambas se eleven. 

El ciclon es una masa de aire circular con baja presion que g»ra en el sen 
tido contrario al de las manecillas del reloj cn el hemisferio nortc. Tiene 
en su centro el “ojo del ciclon'*, en el cual la presicn es baja comparada 
con la masa de aire. Funciona, entonces, como una chtmenea, haciendo 
subir el aire de las capas inferiorcs. El anticiclon es una zona de alca pre 
sion circular, que gira en el sentido de las manecillas del reloj cn cl he¬ 
misferio norte. 








Flguia 3 9. Cof1»» <!• un cicton 
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Sc forma un frente cuando una masa dc aire cn movimicnto cncucntra 
orra masa dc airc dc difercnte tcmpcratura. Si la masa dc airc cn movi- 
micnto es fria y cncucnira cn su camino otra dc tcmpcratura superior, 
cl airc dc csta ultima, por scr mcnos denso, se eleva sobre la capa dc 
airc (r(o formando un frente frio. Si la masa de mayor tcmpcratura en- 
cucnrra cn su movimicnto una masa de airc frio, se forma un frente 
cilido. 



l as prctipitacioncs por convergence, cn general, son dc larga duration y 
presontan .ntensidades de bajas a moderadas, y sc esparcen por erandes 
areas. 

3.3.3 Distribucion geografica de la precipitacion 

Fn la Figura 3.11 sc presenta un esquema dc la variation dc la precipita¬ 
tion promedio anual contra la latitud cn la Tierra. Sc aprecian valorcs 
niaximos a los O' y 60' de latitud norte y sur, y minimos a los 30> v 90" dc 
latitud norte y sur. 



3 11 Dtslnbuciori geografica de la precipitacion pro 
medio anual 
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3.4 Medidas Pluviometricas 

Sc expresa la cantidad dc lluvia, Ah, como la altura caida y acumul.id.i so 
bre una supcrficie plana c impermeable. 

Para dichas medictones sc utilizan los pluviometros y los pluviAgrafos 
Medidas caracteristicas 

a. Altura pluviomctrica, cn mm, sc expresa diariamentc, mcnsualmcntc, 
anualmentc, etc. 

b. Intensidad de precipitacion: 

i = Ah/ At expresada cn mm/hora. 

c. Duracion es el periodo de tiempo en horas, por ejemplo, desde cl mi- 
cio hasta el fin de la precipitacion. 

Fn la Figura 3.12 se presenta un registro pluviografico tipico, cuvo eje de 
las ordenadas es la cantidad de lluvia caida y cl eje de las abscisas el tiem¬ 
po en el cual dicha lluvia sc presento. 



Figura 3.12 Registro pluviografico on carta da duracion dtaria 
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3.4.1 Datos faltantes 

lxistcn estaciones pluviomctricas con datos faltantes en sus registros dc- 
hido, entre otros factores, a la ncgligencia del operador o a la ausencia del 
aparato durante determinado tiempo. 

Como en hidrologta se trabaja con series continuas, se deben completar 
dichos datos faltantes. 

I n general, se puede utilizar la siguiente formula para completar dichos 
datos faltantes, siempre y cuando se conozcan datos durante ese periodo 
en otras estaciones pluviomctricas cercanas. 


P x - \/n [(N x /Ni) />, + (N x /N 2 ) Pi + + ( N x /N„) P n ] (3.27) 

en donde: 

n: numero de estaciones pluviometricas con datos de registros con¬ 

tinues cercanas a la estacion "x”, la cual va a ser completada en su 
registro. 

P s : Precipitacion de la estacion “x” durante el periodo de tiempo 

por completar. 

P, a P n precipitacion de las estaciones 1 a n durante el periodo de 
tiempo por completar. 

N s : precipitacion media anual a nivel multianual de la estacion “x”. 

N, a N n : precipitacion media anual a nivel multianual de las estaciones 
de 1 a n. 

3.4.2 Analisis de dobles masas 

Es cl metodo utilizado para vcrificar la homogeneidad de los datos en 
una estacion pluviometrica. Se quiere comprobar con esto si bubo al- 
guna anormalidad en la estacion pluviometrica durante algun periodo, 
tal como cl cambio de lugar de dicha estacion, cambio de las condicio- 
nes del aparato registrador, o modificaciones en su metodo de cons- 
truccion. 

H metodo consistc en construir una curva doble acumulativa, en la cual 
son rclacionados los totalcs anuales acumulados de precipitacion de un 
determinado lugar y la media acumulada de los totalcs anuales de todos 
los puestos dc la region, considerada climatologicamcnte homogenea y 
por consiguiente homogenea desde el punto dc vista dc datos. Se cons 
truye, dc csta mant ra, una gralica como la mostrada en la Eigura 3.13. 


iOOO 



Precipitacion Anual Acumulada (mm ) 
Promedio de Estoaooet de la Region (< P E ) 


Figure 3.13 Verificacidn de la homogeneidad de datos 
pluviom6lricos. 

En caso de que no haya cambio en la pendiente de la linca, la estacion "x" 
es homogenea en sus datos de precipitacion. 
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En el periodo a 

k = numero de aiios cn cl periodo a 



cl 


(3-2*) 


En cl periodo u 

I = numero tic arios cn cl periodo u 
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I n caso dc cambio dc la pendiente, no cxiste homogeneidad. Por consi- 
ginrnrc, sus datos dcbcn ser corrcgidos para las condicioncs actualcs (supo- 
nicndo quc los datos actuates son homogencos), dc la siguiente mancra: 


P - (M./M 0 )P 0 


(3.30) 


cn dondc: 

P„: obscrvacioncs dc precipitacion ajustadas a las condiciones ac¬ 

tualcs dc localization, exposicion o metodo de observation 
del puesto pluvimetrico. 

P 0 : datos observados quc deben ser corrcgidos. 

M| : pendiente de la recta durante el periodo correcto de toma de 

datos. 

M o : pendiente dc la recta cn el periodo cn que se hicieron las obser- 

vaciones P Q . 

Para dibujar la Figura 3.13 se construye un cuadro de la siguiente manera: 

Cuadro 3.4. An£lisis de dobles masas 


(1) 

Ano 

1 

(2) 

Px. 

(mm) 

0) 

P«l 

(mm) 

«) 

XPx 1 
(mm) 

( 5 ) 

IP* 1 

(mm) 

1 

Px, 

Pei 

Pxi 

Pei 

2 

Px 2 

Pe 2 

Pxi ♦ PX2 

Pei+Pe2 

3 

Pxa 

• 

• 

• 

Pe 3 

• 

• 

• 

PX1+PX2+PX3 

• 

• 

• 

Pei+Pe2+Pe 3 

• 

m 

• 

• 

• 

• 

P©m 

• 

• 

Px 1 ♦ Px 2 + • • • •. 
Px m 

• 

• 

Pei+Pe2+** ## 

Pe m 


*• ■(»2 /, ') i c«i) 

n: numcro dc estaciones de la regi6n considerada homogenea. 

P f : precipitation dc la estacion j de la region considerada homoge¬ 

nea. 

m: numcro total de aftos considerados. 


Fn la Figura 3.13 sc grain an las parejas de puntos de las columnas (4) y 
(5) del Cuadro 3.4. 
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3.5 Analisis EsTADiSTico DE Datos Hidrol6gicos 
3.5.1 Presentation y analisis de datos 

F.n una scric dc datos estadisticos dc una estacion hidrologica dc medi- 
das, es indispensable resumir esta multitud dc cifras cn elementos sinteti- 
cos quc caractcriccn la estacion desdc el punto de vista considerado. 

Sc busca definir una scrie dc n obscrvacioncs de valorcs individuates x, 
con i s n, desdc los tres puntos de vista siguientes: 

a. Valor central o dominante de la serie 

1 ) Media 

La media aritmetica se define como: 

n 

2 x - 

X - (>•«> 


2 ) Mcdiana 

Se define como el valor que divide las frecucncias de una distribution de 
probabilidades en partes iguales o, en otras palabras, es cl valor que ocurre 
con una probabilidad del 50%. El mismo concepto es aplicable a una tabla 
de frecuencias de una serie de datos agrupados en clases o categorias. 

La mediana, en problemas hidrologicos, es muchas veces la medida mis conve- 
niente de la tendencia central porque no se ve afectada por valores extremes. 

3) Moda 

F.s cl valor quc ocurre con mayor frccuencia en una distribution de pro- 
babilidadcs, o cn una tabla de frecucncias dc una scric dc datos agrupados 
en clases o categorias. 

b. Dispersion o fluctuation dc diversas obscrvacioncs alrcdcdor 
del valor central 

1) Dcsviacidn cstindar: 


_ 
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,? (x '~^ 

> n - 1 y 


(3.33) 


2 ) Varianza: 


Var . S‘ (3.34) 

3) Rango: Difercncia cntrc los valorcs mayor y menor de la scrie. 

4) Cocficicntc dc variation: 


C„ - S/ X (3.35) 

c. Caractm'stica de forma 

Se define por el coeficiente de oblicuidad. Este coeficiente da idea de la 
simctna de la distribucion. 


C, - a /S' 


a 


n 

(«-1) (w-2) 




(3-36) 

(3.37) 


Cs =0 Distribucion simetrica 

Cs >0 Distribucion oblicua hacia la derecha 

Cs < 0 Distribucion oblicua hacia la izquierda 



para cntcndi 


Se introduce cn c.u parte el concept.. de variable alcatoria. 
micmo dc la ligura mined iatamente anterior. 
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Variable aleatoria: Se define como variable aleatoria una cantidad variable 
x por medio de la cual sea posiblc dcfmir una funcinn P(x,) que, para tada 
valor real x que la variable aleatoria pueda tomar, mida la probabilidad dc 
que se verifiquen valorcs de x menores o al menos iguales a x. 

P (x s x,> - P (jc ( ) ( 3 .ill) 

En general, y para no crear confusion, P(x) = P(x t ), en donde P(x) cs el 
valor tornado por la funcion de distribucion acumulativa o de rcparticion 
dc la variable aleatoria, en correspondencia a un valor espedfico x. 

3.5.2 Distribuciones de probabilidad de interes en hldrologia 

3.5.2.1 Normal o Gauss 


P (x s x,) - -!- J> I* - dx (31**) 

sViw * 

Moda, media y mediana son iguales. Cs = 0 

Con media X, desviacion estandar S, y variable aleatona x„ representada 
por N (X, S). 

- Si se hace 


z, 


S 


(J.40) 



Con la nueva variable alcatoria, denommada vanable rcducida, sc trndra 
una distribucion normal o vie C.iuns con media igual a ccro y desviacion 
estandar igual a uno N(0,1) 


A 

/*(/«».,- — /•'*"* < J4I > 

la cual esia tabulada scgiin el Cuadro 3.S; esta probabilidad P(z < z.) ci 
identica a la 
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probabilidad P (x % x,), dado 7, - X± - ^ ^ 

De la Ecuacion (3.40) anterior y del Cuadro 3 . 5 , se tiene: 

- Para x, = X => z,= 0;P(zsO)- 0.5000 

- Para Xi = X »S^z, = -1 ; P (z s-1) = 0.1587 

- Para x,= X + S=> Zi = 1 ; P (z s I)-0.8413 

Se puede construir, asi sucesivamente, el denominado papel pro- 
babilistico normal presentado en la Figura 3.15. 

En las abscisas se presenta cl valor de la variable reducida z o el de 
P(x s x,). En las ordenadas la variable aleatoria x,. 

Para cl ajusrc de una serie de datos observados — funcion de frecuencia 
acumulada a una Icy teorica, como la distribucion normal, se tienen los 

siguientes metodos: 

a. Metodo de momentos 

Fstc metodo utiliza las caractcristicas dc la muestra para ajustar la funcion 
de frecuencia acumulada a una ley probabilfstica o distribucion teorica. 

Los pasos del metodo son los siguientes: 

1) Calcular las caractensticas cstadisticas de la muestra Y, S v Cs. 

2) Ordenar los cventos dc la muestra, de mayor a menor, deterniinando, 
ademas, el numero de orden 1 de cada evento. 

3) Dctcrmmar, para cada evento, la frecuencia F(x i Xj) con que es supe- 
rado o igualado. 


F{X*x t ) - 1 - F(x sx,) - (i / (« ♦ 1)) (3.42) 

F(x*x,) - F(x,) - ( I-*—) ( 3 . 43 ) 

n ♦ 1 ' ' 


donde: 

1 = 1 hasta n, siendo n el numero total de cventos considerado. El valor 
dc i = 1 corresponde al evento mayor, i = 2 al evento siguiente, y asi succ- 
stvamente hasta i = n, corrcspondiente al evento menor. Aunquc existen 
varia* formulas para determinar la frecuencia con que un evento es igua 
lado o superado, la formula antenor, denominada f6rmula dc Kimbal, es 
comunmcnte utilizada en literatura norteamericana. 
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4) Considcrando F (x,) = F (x s x,) como una buena estimation dc la 
probabilidad teorica P(x,) - P(x s x,), idemificar P (x.) con I (x,). 

5) Fn papel probabilistico normal (algunas vcccs denominado papel 
normal aritmetico) graficar los valores [F (x s x,), xj. 

6 ) Determinar los puntos: 

(0.5000, X) 

(0.1587, X-S) 

(0.8413, X + S) 

7) Trazar una Itnea recta a traves de dichos puntos I sta linca represent* 
el ajuste de una serie de datos observados, o funcion de frecuencu 
acumulada, a la ley probabiUstica normal. 

8 ) Para cualquier valor de z, se puede calcular su correspondiente valor 
P(z s z,) en una distribution N(0,l), scgun el Cuadro 3.5. Adicional- 
mcnte, 


x, - X ♦ S z, 


(3.44) 


Determinandosc de esta manera el valor de x, en una distribution N (X, S). 


NOT A: A pesar de que estadisticamentc bablando (F (x * xjjno cs exat 
tame rite igual a (1 - F (x s x,)>ino a 1 - F (x < x,). el valor de F (x x.) cs 
tan pequeno para variables alcatorias continuas que F (x * x.) sc puede to 
mar igual a (1 - F (x s x.) ). 

b. Metodo dc minimos cuadrados 


Este metodo utiliza cada uno dc los datos actualcs de la muestra para 
efectuar el ajuste a la distribution tcorica. 

Los pasos del metodo son los siguicntcs. 

1) Fiecutar los pasos 2) v 3) del metodo anterior. 

2) Determinar. para cada evemo. .1 valor de U vanaMe red. 

rrespondiente a cada valor de F (x * x.). supon.endolo como una buena 

cslimacidn ..adcP(x**0 Para este paso utd.aar el Cuadro 

3) Grafitar on papcl probabilistico normal los valorcs (*» ' 

4 ) Efectuar un anilisi* de minimus .uadrados entre as 

a., hallando los valorcs de las consumes a y b en la rexta de .. 


5) 

h) 


rabca'r dicha recta, la cual represenu el ajuste de la sene de datos 
iscrvados x. a la Icy probabilistic a normal. , . 

,ra cualquier valor dc a. sc puede asenguar mi "£%*££+ la 
■ [»(a * /.) • IM» » »•) ° vieeversa I nr or'" I* 

. i a ...... i >. nunlr deterinusar x.. cooocxio a*. 


a lit* re I! rest on del P&tO 4, sc 
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c. M^todo de Chow 
Vcr Ancxo al Capitulo 3. 

3.5.2.2 Log-normal 

Si la variable x de la Ecuacion (3.39) se reemplaza por una funcion 
y = f (x), tal que y = log x, la funcion puede normalizarse (lo mismo po- 
dna decirse de y = x' /2 , y = x l/3 , etc.), transformandose en una ley de pro- 
babilidades denominada log-normal, N (Y, Sy). En la Figura 3.16 se 
prescnta su correspondiente papel probabilistic©. 

I os valores originales de la variable aleatoria Xj deben ser transforma- 
dosa y,= logXi, 
de tal manera que: 


n 

Y - J lo 8 x,/n ' 



(3.45) 


cs la media de los datos de la muestra transformada. 


s. 



es la desviacion estandar de los datos de la muestra 
transformada. 


(3.46) 


C, » a/Sj 


(3.47) 


a 


n 

(n-1) («-2) 


2 




(3.48) 


cs el coeficicnte de oblicuidad de los datos de la muestra transformada. 
Eara el ajuste de una sene de datos observados —funci6n de frecuencia 
acumulada— a una ley tedrica, como la distribuci6n log-normal, sc tie- 
nen los siguientes metodos: 


PAPEL NORMAL - LOGARITMICO 


Precipitaci6n 
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a. Metodo de momentos 

Para cl cocficientc de ohlicuidad o asimetria C, de los valorcs originates, 

cercano a ccro. 

1) Transformar los valorcs originates de la variable aleatoria x, a y, = log 
x, Calcular las caracteristicas estadisticas Y, S y y C s . 

2 ) Ejecutar los pas os 2) y 3) del numeral 3.5.2.1, paragrafo a, metodo de 
momentos, para los valores originates de la variable aleatoria x,. 

3) En papel logaritmico probabilistico normal algunas veccs denomi 
nado papel normal-logaritmico (ver Figura 3.16), graficar los valores 
(F (x * x,), x,). Tengase en cuenta que si los valorcs x, son graficados 
en papel logaritmico, igualmente lo que se grafica es el log x, = y, en 
papel aritmetico. 

4 ) Dibujar los puntos siguientes en papel logaritmico probabilistico normal. 
(0.500, Antilog Y) 

(0.1587, Antilog (Y - S y ) 

(0.8413, Antilog (Y + S y ) 

5) Trazar una lfnea recta a traves de dichos puntos. Dicha Imea repre- 
senta el ajuste de una serie de datos observados, o funcion de frecuen- 
cia acumulada, a una ley probabilistic* logaritmico-normal. 

b. Metodo de mmimos cuadrados 

Para el coeficiente de oblicuidad o asimetria C, de los valores originates, 

cercano a cero. 

1) Transformar los valores originates de la variable aleatoria y, = log x,. 

2) Ejecutar los pasos 2) y 3) del numeral 3.5.2.1, paragrafo a, Metodo de 
momentos, para los valores de la variable transformada y,= log x r 

3) Determinar, para cada evento, cl valor de la variable rcducida z, corres- 
pondicntc a cada valor F (y s y,), supontendolo como una buena csti- 
macion teorica de P (y s yj. Para cste paso, utilizar el Cuadro 3.5. 

4) Graficar en papel normal-logaritmico los valores (z,, x, = antilog y ( ). 

5) Efectuar un analisis de minimos cuadrados entrc las variables y, 
y z„ hallando los valores de las constantes a y b en la recta de re- 
gresion y, = a + b z,. De aqui x, = antilog y„ cs decir x, = antilog 
(a+b z,). 

6) Graficar esta ultima ecuacion, en papel normal logaritmico, la cual re¬ 
present* el ajuste de la scric dc datos observados a la ley probabilistico 
logaritmico-normal. 

7) Para cualquier valor de z, se puede calcular su correspondicnte va¬ 
lor P(x< z.) «P(ya y.) o viccvcrsa. Por otro lado, por medio de la 
recta de regresion del paso 5 se puede determinar y,. Finalmente, x, 
c antilog y,. 


c. Metodo de Chow 


Ver Anexo al Capitulo 3. Este metodo es util en cl caso en que el cocfi 
cicnte de oblicuidad de la muestra C, de los valores originates sea diferen 
te de cero, o no cercano a este valor. 

3.5.2.3 Gumbel o de valores extremos 

Es una funcion de probabilidades usualmente utilizada para valores mi 
ximos aleatorios sacados de poblaciones suficientemente grandes. 

P (*«,) - e-'” (j.49) 

e es la base de los logaritmos neperianos 
y, es la variable reducida, tal que 

y> - a (x, - Xf) 


V c 

Xf-X-Sj- 


()5Z) 

(3.51) 

(332) 


X es el promedio de los datos de la muestra 
S es la desviacion estindar dc los datos de la muestra 

x, datos de la muestra, desde i igual a 1 hasta n 

Y n y S n dependen del numero de anos de registros de la muestra n, v son 
respectivamente la media y la desviacion estandar de la variable reducida 

y. Sus valores se presentan en el Cuadro 3.6. 

l.a funcion dc probabilidades teorua dc Gumbel poscc un cocliciente de 
oblicuidad C, igual 1.139. Esto significa que s. los datOS dc una muestra 
se ajustan a esta distribucidn, su coeficiente de oblicuidad debe estar ecr 

cano a este valor. . 

La construccion del papel Gumbel (denominado algunas \eces pape 
Gumbel aritmetico) en el eje de las abscisas se lleva a cabo por med.o dc 
la Ecuacion (3.49). El eje de las ordenadas, en papel aritmetico, sirve para 
graficar la variable aleatoria original x, I n la l'.gura 3.17 It prcNC.ua cue 
papel probabilistico. 

De la Ecuacidn (3.49) 


(333) 


-/w p (x % X.) - e~* 

-In [-/« P(x *x*)J •>. 
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HidroloqIa en la I NOE nierIa 


Por medio de las Ecuaciones (3.49) 6 (3.53) y (3.50), (3.51) y (3.52) da¬ 
dos P (x s x,), es posible determinar y, y xi; o dado x, o y, es posible de- 
terminar P(x s x,). 

Para cl ajuste dc una serie dc datos observados —funcion dc frecuencia 
acumulada— a la ley de Gumbel, se tienen los siguientes metodos: 

a. Metodo de momentos 

Este metodo utiliza las caracteristicas de la muestra para ajustar la fun¬ 
cion de frecuencia acumulada a la ley probabilistica de Gumbel. 

Los pasos del metodo grafico, sin correccion debido al numero de datos 
n de la muestra, son los siguientes: 

1) Ejecutar los pasos 1) hasta 4) del numeral 3.5.2.1, paragrafo a, metodo 
de momentos. 

2) Graficar en papel Gumbel los valores (F (x s x,), x,). 

3) Determinar los puntos: 

x (moda) = e k con P(x s x) = 0.368 

= 0.36651 

x (mediana) = e k +- con P(xsx) = 0.500 

a k 

_ 0.57722 _ 

X (media) = e k +- con P(x sX) = 0.570 

a k 

1.28255 _ 

En donde a k =- - y e k = X -0.57722/a k 

S 

4) Trazar una linea recta a travcs de estos puntos. Dicha linea representa 
cl ajuste de una serie dc datos observados, o funcion dc frecuencia acu¬ 
mulada, a la Icy probabilistica de Gumbel. 

Analiticamente, para cualquicr valor de y.se puede calcular su correspon- 
diente valor P(xs x.) en una distribucion Gumbel con media X, desvia- 
cion cstandar S y numero dc anos dc datos n, segvin Ecuacion (3.49). 
Adicionalmcntc, x, = y,/a + x t . Determmasc de csta manera cl valor dc x„ co- 
rrespondiente a la probabilidad P (x s x.) para la distribuci6n Gumbel. 

b. Metodo dc mfnimos cuadrados 

Este m£todo utiliza cada uno dc los datos actualcs de la muestra para 
cfcctuar el ajuste a una distribuci6n tcorica. 

Los pasos del metodo son los siguientes: 
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1) Ejecutar los pasos 2) y 3) del numeral 3.5 2. 1, paragrafo a, metodo d« 
momentos. 

2) Determinar, para cada cvento, cl valor dc la variable rcducida y„ to 
rrespondientc a cada valor F(xs x,), supomcndolo como una buena 
estimation teorica dc P(x s x,). Para este paso se utiliza la F.cuauon 
(3.53). 

3) Graficar en papel Gumbel los valores (x„ y,) 

4) Efectuar un analisis de rmnimos cuadrados entre las variables x, y y . 
ballando los valores de las constantes a y b en la recta de regresion 

x, = a + b y,. 

5) Graficar dicha recta, la cual representa el ajuste de la serie de datos ob 
servados x, a la ley probabilistica de Gumbel. 

6) Por medio de las ecuaciones (3.49) 6 (3.53) y (3.50), (3.51) y (3.52) de 
este paragrafo, y por medio de la recta dc regresion definida en el nu 
meral inmediatamente anterior, dado P(xs x,), es posible determinar 
y„ y por consiguiente x,. Viceversa, dado x, es posible determinar y„ v 
por consiguiente P(xs x,). 

c. Metodo de Chow 

Ver Anexo del Capitulo 3. 

3.5.2.4 Log-Gumbel 

Si la variable x de la Ecuacion (3.49) sc rcemplaza por una luncion w ^ f (x), 
tal que w = log x, la ley de probabilidad de Gumbel sc transform! en la 
comunmcnte denominada log-Gumbel. En la Figura 3.18 se present! su 
correspondiente papel. 

Los valores originales de la variable aleatoria x, deben ser transtornudos 
a. w, = log X|. 

De tal manera que: 

<•1 i-i 

es la media dc los datos dc la muestra transformada. 

cs la JcsviacitSn cstindar dc los datos dc la muestra tramtormada 
Adicionalmcntc, 
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3 18 Pape) de Gumbel - togaritmico 
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a 


s , L 
5. 


(33*) 


Xf - w - ^ 


n. 


Por orro lado: 


Y, - a (w, - jc^) 


(3.57) 


(3-58) 


y, cs la variable reducida. 

Y n y S n , tienen el mismo significado y valor que para una distribution 
Gumbel. 

Finalmente, 


P(w s W.) - f**"* 


( 330 ) 


En donde e es la base dc los logaritmos ncperianos. 

Para el ajuste de una serie dc dates observados —funcion de frecuencia 
acumulada— a una ley log-Gumbcl, sc pueden seguir para cl Mctodo dc 
momentos y para el Metodo de minimos cuadrados los mismos pasos 
que para una distribution Gumbel, teniendo en cuenta que los valorcs 
originalcs de la variable aleatoria x, deben ser transformados a w, = log 
x,. 

3.5.2.5 Distribution log-Pearson tlpo III 

F.sta distribution cs comunmcnte utiltzada para lluvias o caudales maxi 
mos anualcs. En cl Ancxo dc este capitulo, y por el Mctodo dc Chow, se 
presenta cl ajuste dc una mucstra dc datos historicos a dicha distribution. 


3.5.2.6 Distribution Pssrson tlpo III 

Al igual que la distribution anterior, csta es coniunmcntc utilizada para 
lluvias o caudales mixiinos anuales. En cl final dc estc capitulo, cn cl 
Ancxo y por cl Metodo dc Chow, sc presenta cl aiustc dc una mucstra dc 
datos historicos a dicha distribution de probabihdadcs. 
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PRECIPITA 


3.5.3 Frecuencia de Muvias 

3.5.3.1 Frecuencia de lluvlas totaies anuales 

Una scric dc dates dc prccipitacion total anna! puedc comunmcntc scr 
ajustada a una Icy normal o a una log-normal; csta ultima es la dc mayor 
uso. 

3.5.3.2 Frecuencia de lluvias maxi mas anuales 

Una serie de datos dc prccipitacion maxima anual puede ser ajustada a las 
distribuciones Gumbel, log-Gumbel, Pearson y log-Pearson. 

3.5.4 Frecuencia de ocurrencia y riesgo 

Iin obras hidraulicas se exige la determination dc la magnitud de cicrtas 
caracteristicas hidrologicas que pudieran ocurrir con cierta frecuencia, 
tanto para valores maximos y minimos, como para valores totaies en un 
periodo determinado. 

hn proyectos de obras hidraulicas es necesario conocer el riesgo de que 
una estructura lleguc a fallar durante su vida util. 

Para csto sc deben analizar cstadisticamcntc las obscrvacioncs realizadas 
cn los pucstos dc medida, vcrificando con que frecuencia cada una de 
ellas tomarian determinado valor. Posteriormente se pueden evaluar las 
probabilidades teoricas. 

1-os datos observados pueden ser clasificados en orden descendente y a 
cada uno se le puede atribuir un numero de orden. La frecuencia con que 
sea igualado o superado un cvento dc orden i es: 

F{x*x,) - i/n Metodo de California (3.60) 

F (x * x,) - 1/(»♦!) Metodo de Kimbal (3.61) 

siendo n el numero total de datos de la muestra. 

LI ordenamiento de los datos y la clasificacion dc estos sc presenta cn cl 
Cuadro 3.7 aplicados a un cjemplo cspedfico. 
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Cuadro 3.7. Claslflcacl6n de datos de una muestra 
y frecuencia de ocurrencia £|empto 


Datos hlat6rlcoa 


Datos ordsnadoa 


Aho 

Praclpltacl6n 
anual (mm) 

Ordan 

Prsclpttacl6n 
anual (mm) 

F (« . A|) 

M California 

F (x . x,) 

M Kimbal 

1961 

1020 

1 

1400 

0 067 

0 0625 

1962 

1200 

2 

1200 

0 133 

0 125 

1963 

940 

3 

1150 




910 


• 




1050 


• 




1400 


940 




. 

• 

910 



1975 

820 

15 

820 

1 000 

0 9375 


Considerando a F (x * x,) como una muy buena aproximacion de la 
probabilidad teorica P(x a x,). y definiendo el tiempo de recurrcnc.a o 
periodo de retorno T como el periodo de tiempo promedio (en anos) en 
que un determinado evento es igualado o superado por lo menos una vez. 


T - l/f(x*x.) 6 T - t/P(x*x.) 


(3.42) 


Para periodos de retorno menores que el numero de anos de obwrva- 
ciones, el valor encontrado para F(x a x.) puede dar una buena ,dea del 
valor real de P(x a x.); pero para periodos de retorno mayorM. a 
partition de frecuencia debe ser ajustada a una ley P^^bd'st'ca teon^ 
ca, de tal manera que se puede hacer un calculo mas 
nrnhahilidades. 


(3.43) 


7*. 1/ [l - F(x *x,)] 

dado A (x * til* !-/■(* * 
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3.6 Variaci6n de la Precipitaci6n 

3.6.1 Variacl6n geogrAfica 

- Maxima en cl ccuador y dccrccicntc con cl aumento dc la latitud. 

- Es influenciada por cfectos locales. 

- Es influenciada por factores orograficos 

3.6.2 Var1acl6n temporal 

- A lo largo del afio, dependiendo dc condiciones climatologicas, la pre- 
cipitacion presenta variaciones. 


3.7 PRECiprrAcibN Media sobre una Hoya - 

Es importante, por ejemplo, para la determination del balance hidrico o 
cuintificacion de la lluvia en una hoya hidrografica para un intcrvalo dc 
tiempo especifico. 

3.7.1 MAtodo aritmetico 

Este metodo provee una buena estimacion si los aparatos pluviometricos 
estin distribuidos uniformementc cn la hoya, el area de la hoya es bastan- 
te plar.a y la variacion dc las medidas pluviometricas entre los aparatos es 

pequena. 



n: numero dc aparatos pluviometricos • 

P,: precipitation registrada cn el aparato pluviometrico i 

3.7^ Metodo de poligonos de Thiessen 

Eftc metodo se puede utilizer para una distribution no uniformc dc apa 
ratoa. Provee resultados mis correctos con un area dc la hoya aproxinu 
damente plana. El metodo consiste en atribuir un factor dc peso a los 
totalet de prccipitaci6n en cada aparato, proporcionales al irea dc in 
fluencia de cada uno Sin embargo, no considera influences orogrificas. 
Las Areas de mfluentia se determinan en niapas dc la hoya que contengan 
la localization de las escacioncs, uniendo dichos puntos dc locali/acidn 
por medio de lineas rettas, y en seguida tra/ando las mediatrices dc cstas 
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rcctas, formando polfgonos. Los lados dc los poligonos son cl h'mite de 
las areas dc influcncia de cada cstaci6n. 

n 

^ * Pd 


P - 



(3.65) 



n: niimcro dc aparatos pluviometricos 

P,: precipitation registrada cn cl aparato pluviometrico i 
A,: area dc influencia corrcspondiente al aparato plu¬ 
viometrico i, resultantc del metodo de poligonos de 
Thiessen. 


3.7.3 Metodo de Isoyetas 

Es cl metodo mas preciso. Sc utilizan curvas de igual precipitation. El 
trazado dc esas curvas cs semejante al dc las curvas dc nivel, cn dondc la 
altura dc agua prccipitada substituye la cota del terreno. 

Sc debe considerar los cfectos orograficos dc la hoya, dc modo que el 
mapa final rcprcscntc un modrlo dc precipitation mas real que si hubiera 
sido obtenido sin tener cn cuenta dichos cfcctos. 

n: numero dc curvas dc igual precipitation 

P,: precipitation corrcspondiente a la curva dc igual preetpita 

cion i 

P„r prccipitaci6n corrcspondiente a la curva dc igual precipitation 
1*1 

A, area entre las curvas de igual pres i pi tat ton i c iH 
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3.8 Analisis de Lluvias Intensas 

Sc exige conocer las relaciones entre cuatro caracteristicas fundamentals 
dc las lluvias intensas: intensidad, duracion, frccuencia y distribucion. 

3.8.1 Variacion de la intensidad con la duracion 

Los datos dc precipitacion intensa dc registros pluviograficos provienen 
dc pluviogramas: distribucion de la precipitacion acumulada a lo largo 
del tiempo. 

De esas graficas se puede establecer, para diversas duraciones, las maxi- 
mas intensidades ocurndas durante una lluvia dada. Las duraciones usua- 
les son: 5, 10, 15, 30, 45 minutos y 1, 2, 3, 6, 12, 24 horas. Los limites de 
duracion son fijados usualmcntc en 5 minutos y 24 horas, porque 5 mi¬ 
nutos representa el menor intervalo que se puede leer en los registros 
pluviograficos con precision adecuada, y 24 horas porque para duracio¬ 
nes mayores se puede utilizar los datos observados en pluviometros. 

El numero de intervalos de duracion citado da puntos suficientes para 
definir curvas intensidad-duracion de precipitacion, referentes a diferen- 
tes frccuencias dc ocurrcncia. 

3.8.2 Variacion de la Intensidad con la frecuencia 
3.8.2.1 Series anuales y series parclales 

Si el analisis busca eventos con probabilidades mayores de 0.2 (T a 5 
anos), se recomienda utilizar una serie de datos compuesta de valores ma- 
ximos anuales, o sea tomando el mayor evento de cada ano. Para analizar 
eventos que ocurren mas frecuentemente son mejores las series parciales. 
Cuando un problcma requicre del analisis de eventos con un periodo de 
rctorno menor dc 5 anos, la serie parcial de valores es preferible a la serie 
anual. Las series parciales se construyen tomando todos los valores de la 
variable hidrologica considerada por cncima dc algun valor base sclcccio- 
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nado. El valor base se cscoge de tal mancra que no sc imluyan mas dc 
dos o tres eventos cn cada ano. Las series parciales pueden indicar la 
probabiiidad de eventos que son igualados o excedidos 2 6 3 voces por 
ano. 

En las senes anuales el periodo de retorno es cl intervalo promedio con 
que un evento hidrologico (precipitacion, caudal, etc.) de un tamano 
dado sea repetido en cuantia maxima anual. En las series parciales, el pe 
riodo de retorno es el intervalo promedio entre eventos hidrologicos 
(precipitacion, caudal, etc.) de un tamano dado sin importar su relacion 
en el ano. 

Ln el cuadro siguiente se comparan los periodos de retorno de series 
anuales y parciales obtenidos teoricamente. 

Cuadro 3.8. Comparaci6n de series anuales y parciales 


PERlOOO de retorno 
(A noa) 

Serie 

Serie 

parcial 

anual 

050 

1 16 

1 00 

1 58 

1 45 

200 

200 

2 54 

5.00 

5 52 

10.00 

1050 

50.00 

50 50 

100 00 

100 50 


Estc cuadro indica quo para un mismo valor determ,nado de I vanablc 

hidrologica sc obtiene. por ejemplo. un penodo dc retorno 

cuando se utiliza una serie parcial y a 2.54 anos cuando se ut.I.ra una se 

rie anual. 


3.8.2.2 Relacion Intensldad-frecuencla 

Las series de intensidades maxitnas pluv.ograf^s observadas pueden^ser 
constituidas por los valores mas altos o ser* ' ptf|0 j 0 tou | 

a —. *—»*• 

Gumbel. 
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Precipi 


Se cxplica a continuation cl proccdimicnto para calcular cstadisticamentc 
cl pcn'odo de rctomo dc una lluvia dc duraci6n t c intensidad i. Suponga- 
mos un rcgistro pluviografico continuo dc n anos, con el cual sc quiere 
calcular cstadisticamentc cual cs cl periodo de retorno de una lluvia de 
duration t e intensidad i. 

El proccdimicnto que sc ha dc seguir cs el siguiente: 

- En cada aiSo dc rcgistro sc escogen los mayores valorcs dc P (siendo P 
la altura dc lluvia que cay6 cn un intcrvalo dc tiempo t, igual a la dura 
Ci6n dc la lluvia escogida), y sc ordenan dc mayor a menor. Si sc traba- 
ja con scries parciales, sc cscogcn los valores por encima de un valor 
base determinado. En caso de trabajarse con series anuales, se escogc- 
ran solamente los valores maximos de cada ano. 

- Con los valorcs asi obtenidos, se calculan las intensidades mediante la 
formula 

i = P /1, en mm/hr 

- Las intensidades sc ordenan cn una serie basica que contiene los n va¬ 
lorcs (siendo n cl numcro de anos de registro completo considcrados). 

- La scric sc ajusta a una Icy dc distribucion dc probabilidadcs (Gumbcl, 
por ejemplo). 

Por interpolation o extrapolation en la ley de distribucion de pro¬ 
babilidadcs, sc determina la probabilidad de que cl evento i sea iguala- 
do o excedido. 

~ penodo dc retorno cs igual al inverso del valor de la probabilidad 
dc que el evento i sea igualado o excedido. 


3.8.3 Relocion intensidad-duracion-frecuencia 

Se procura analizar las relacioncs intcnsid^d-duraci6n-frecuencia de las 
lluvias observadas, determinandose para los diferentes intcrvalos de dura- 
ci6n de la lluvia cl tipo dc ecuacion y cl numero de parametros de esa 
ecuacion que mejor caractcrizan aquellas relaciones. 

En general cs usual cn hidrologia emplcar ccuacioncs del tipo: 


(t ♦ tof 



i: intensidad de precipiuci6n maxima, en mm/hora 

t: duration de la lluvia, en minutos 

to: consume, en minutos 

C y n son consuntes 

C, to y n son parametros por determinar 


bn general, C se rclaciona con el periodo dc retorno T, cn anos, por me¬ 
dio de una ecuacion del tipo 


C 


KT” -> 


K T" 

i -- 

(t ♦ /op 


(3.68) 


siendo Kym constantes. 

1) Para la determination dc los parametros dc la Ecuacion 3 68, sc colo- 
can en coordenadas logaritmicas las series dc intensidades maximas cn 
funcion del intcrvalo de duracion t, uniendose por una familia de cur 
vas los valores con el mismo periodo de retorno T. Este trabajo se pre- 
senta en la Figura 3.20. 



Flgura 3.20. Oetermmacidn de parametros 
Curvas de intensidad. duracion y frecuencia 


2) Posteriormente, sobre el eje de las abscisas, al valor dc t se le anade un 
valor t 0 (en minutos), de tal manera que las curvas del paso anterior se 
conviertan en lineas rectas. Dicho procedimiento cs claborado por me¬ 
dio del metodo de ensayo y error. F.I valor to escogido debe ser el que 
permita que los puntos se dispongan mejor a lo largo de una linea rec¬ 
ta. Dicho procedimiento se ejecuta para cada periodo de retorno con- 
sidcrado. En la Figura 3.21 sc presenta su elaboration. 
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F I valor general de dicho parametro es: 

k 

to - 2 (‘*4) P-W) 

I-1 

donde k es el numero de periodos de retorno considerados. 

3 ) 



Figura 3.22. Determinacion de parametros C y n. Cur¬ 
ves de intensidad, duracidn y frecuencia 


De la Ecuacion 3.67 para una duracion t especi'fica, 

log i - log C - n log (t + t 0 ) (3.70) 

Por medio de un analisis de rmnimos cuadrados, para cada periodo de re- 
tomo T considerado, se obtiene el valor de n, (valor de la pendiente de la 
Hnca) y log C, (valor de las ordenadas cuando t + to = 1). 

El valor general de dicho parametro es: 

k 

«-£(«,/*) (3.71) 


donde k es el numero de periodos de retorno considerados. 
Asimtsmo, 

h 

log C • £ (h»g c,/k) 

i-1 

y C ■ Ant Jog C 

4) Ahora bicn 

log C - 


(3.72) 

(3.73) 


log i ♦ n log (t ♦ l 0 ) 6 C • i (/ „)' 


(3.74) 


PrecipitaciOn 




Se grafica, entonces, el valor de C para cada periodo de retorno malt/a 
do, contra el valor T de dicho periodo. 



Figura 3.23. Determinacion de parametros Kym Cur 
vas de intensidad. duracton y frecuencia 


C-/Cr (3.75) 

log C - log K + m log T (3.7b) 

Por analisis de rmnimos cuadrados se determinan los valores log K y 
m, y es posible deducir entonces K. 

5) Se determinan luego los parametros t^ n, C, K y m, por lo cual se pue 
de escribir la ecuacion: 


KT” 
(t + tS 


(3.77) 


Esta ecuacion representa la relacion intensidad-duracion-frecuencia 
para un pluviograto determinado. Esta relacion es valida solamentc 
para cl pluviografo en quc fucron obtcnidos los datos. 

Finalmcnte, dicha relation sc suelc presentar cn la forma dc la tigura m 
guiente: 
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3.8.4 Ettudlo de Intensidades 

» 

3.8.4.1 Hfetogramas 

I.os rcgistros pluviogrificos dan como rcsultado una curva dc masas dc 
prccipitaci6n, o una curva dc lluvias acumuladas, o la cantidad dc agua 
quc ha caido dcsdc quc sc inicio cl aguacero. 



Pi-Pi A P . . . dP 

i " - - —; si A / tiende a 0 -> j - (3.78) 

ti-t\ At dt ' 

o, cn cl limite, es la pendiente de la curva de masas del aguacero. 

La curva dc masas da las intensidades, las cuales son las ordenadas de una 
curva dcnominada hietograma, mientras en las abscisas se representa cl 

tiempo. 


Cuadro 3.9. Hietogramas de precipltacldn 


Tiampo PreclpttacJ6n Praclpltacl6n Tiempo Intensidad 

(bora) acumuiada parcial parclal (mnVhora) 

(mm) (mm) (hora) 


«. P, 

W P. 

U P. 


C p. 

• • 

• • 

V_ •*. 


p. p. W*I» I, 

p> • p. «. • t* I, 

p. p. t. • I, I, 

• • • 

• • • 

P* P»» !#• (»l in 


itaci6n 
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3.8.4.2. Estudlo de intensidades de lluvia en una cuenca 

a) Primer caso 

Se suponc que se tienen en la hoya hidrografica varios pluviometros y un 
pluviografo. 

En este caso el pluviografo proporciona el valor de la intensidad 1 r en un 
periodo de tiempo dado. Se considcra, adcmas, que cn el punto dondc 
esta el pluviografo se ha medido una precipitation Pi por cl mismo pe¬ 
riodo de tiempo dado. 

Entonces, se suponc quc las intensidades en los sitios dondc hay pluvio¬ 
metros, Ii, I 2> I n seran igualesa: 

(3.71) 

Pf Pi Pi 

dadas las prccipitaciones Pi, P 2 ,..., P„ en cl mismo intervalo de tiempo 
considerado. 

Si sc suponc que dichos pluviometros tienen asociadas areas de influcncia 
A|,A 2 ,....A„, calculadas por medio dc los poligonos de Thiesscn, por 
cjcmplo, la intensidad media sobre la cuenca se puede expresar como: 

f * * . * 

m 

Surndo A - £.4, ♦ Ae 

f m II i (Pf At + P\ A\ ■¥ .♦P* 

Pi A 

Ptro Pi Ae ♦ Pi Ai ♦ ... ♦ Prn Am ** l* prti.ipiUi.ton »*cdu sokrt U erntmu 
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( 3 . 82 ) 


b) Segundo case 

Sc supone que se ticnen en una hoya hidrografica varios pluviogramas 
por una duracion determinada, rcsultantes dc sus rcspectivos pluvio- 
grafos. 

Kste prohlcma puede scr rcsuclto por cl metodo siguiente, denominado 
de superposition. El metodo consiste en promediar ordenadas de los hie- 
togramas rcsultantes de cada pluviografo para la duracion determinada. 
En el cuadro presentado a continuation se mucstra un ejemplo de este 
metodo para tres pluviografos que cubren equitativamente una hoya hi¬ 
drografica. 


Cuadro 3.10. Intensidades de lluvia en una hoya hidrografica 
Ejemplo del m6todo de superposicidn 


Tlempo 

(horaa) 

•l 

(mm/hr) 

h 

(mm/hr) 

•» 

(mm/hr) 

1 

(mm/hr) 

to* 

10 

0 

1 

3.7 

t, * b 

15 

0 

5 

6.7 

t 2 - t 3 

Ui - V 

20 

2 

6 

10.0 












ANEXO CAPITULO 3 

Analisis de 
frecuencias hidroldgicas 















I. introducci6n 


El analisis de frecuencias es un procedimiento para estimar la frecuencia 
de ocurrencia o probabilidad de ocurrencia de eventos pasados o futuros. 
De este modo la reprcscntacion grafica de la probabilidad, con o sin su- 
posiciones de distribuciones de probabilidad, es un metodo de analisis de 
frecuencias. 

El analisis de frecuencias de datos hidrologicos requiere que los datos 
sean homogeneos e independientes. La restriccion de homogenetdad ase- 
gura que todas las observaciones provengan de la misma poblacion (por 
cjemplo, que la estacion hidrometrica en un no no haya sido movida, que 
la hoya hidrografica no se haya urbanizado, o que no se hayan colocado 
estructuras hidraulicas sobre la corriente principal o sus mas importances 
tributaries). La restriccion de independcncia asegura que un evento hi- 
drologico, tal como una gran tormenta aislada, no entre al conjunto de 
datos mas de una vez. Por ejemplo, un sistema de torment* aislado puede 
producir dos o mas grandes picos de escorrenti'a y solo uno de ellos (el 
mas grande) debera entrar al conjunto de datos. Ad.c.onalmente para la 
prediccion de la frecuencia de eventos futuros, la restnccion de homoge¬ 
neidad requiere que los datos a mano sean representatives de caudales tu- 
tufcs (ppr cjemplo, que no habra nuevas estructuras hidraul.ca^ 
dcsviaciones, cambios en cl uso de la tierra, etc., en e caso 

analisis de frecuencias hidrologicas pueden ser llevados acaboha- 
ciendo o sin Kacer suposicion alguna de distribuciones e pro a i • 
El procedimiento que debe ser seguido en cualqu.er caso es cas. el nm- 

mo Si no se haccn suposiciones de distribuciones probabilisticas, el 

vestigador tan solo grafica los datos observado. sobre cualqu.er da^ de 
papel (no necesariamente P a P el probabilfst.co) y usa su me,or cr.teno 
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para determinar la magnitud de cvcntos pasados o futuros para varios pc- 
riodos de retorno. Si sc haccn suposiciones de distribuciones pro- 
babilfsticas, la magnitud de los eventos para varios perfodos de retorno se 
selecciona de la linea de "mejor ajuste”, de acuerdo con la distribucion 
supuesta Si se utiliza una tecnica analitica, se recomienda que los datos 
scan tambien graficados, de tal mancra que sc pueda obtener una idea de 
que tan bien los datos ajustan la forma analitica supuesta, y para caer cn 
cuenta de problemas potenciales. 

Chow (1951) ha demostrado que muchos analisis de frecuencias pueden 
ser reducidos a la forma: 


X r -X (1 + C v Kj) (3A.1) 

donde X i es la magnitud del evento que tiene un periodo de retorno T y 
K | cs un factor de frecuencia. Esta relacion puede transformarse escri- 
biendo cualquicr valor de X como 

A'-A' + AX (3A.2) 

y estableciendo que AX, la desviacion alrededor de la media, es un pro- 
ducto de la desviacion estandar S y un factor de frecuencia K 

X-X + SK (3A.3) 

Recordando que Cv = S/X, la Ecuacion (3A.3) toma la forma de la Ecua- 
cion (3A.1). Chow (1951, 1964) presenta los factores de frecuencia para 
diferentes tipos de distribucion de frecuencias. Algunas distribuciones de 
frecuencia se presentan en este anexo. 

La ecuacion (3A.1) puede tambien ser usada para construir la escala de 
probabilidad sobre papel de dibujo, de tal manera que la distribucion co- 
rrespondientc a Kj grafique como una line a recta. 


II. Distribucion Normal 

Para la distribution normal se puede facilmente demostrar que Kr cs la 
variable rcducida z. El cuadro de la variable reducida z, rclacionado con 
las areas acumuladas de la curva que representa la distribucion normal es- 
tandar, puede ser utilizado junto con la Ecuacion (3A.1) para determinar 
la magnitud de cvcntos distribuidoi normalmente, correipondientcs a va- 
nas probabilidadcs. 


AnexoAnAli 9 I 9 de Frecuencias HiorolOoicas 


III. Distribuci6n Logaritmico-Normal (log-normal) 


Los factores de frecuencia Kt para la distribucion log-normal estin dad«*n 
en el Cuadro 3A.1 en funcion del coeficiente de asimetria u oblicuidid 
Cs de los datos originates y del periodo de retorno (o probabilidad de 
excedencia). 

El metodo se aplica de la siguiente manera: 

1. Calcule la media X de los n valores de la serie. 

2. Calcule la desviacion estandar S de los n valores de la sene. 

3. Calcule el coeficiente de oblicuidad o asimetria Cs de los n valores de 
la serie. 


n S (*• " 

i -1 _ 

(n-1) (n-2) S' 


(3A.4) 


4. Calcule 


Xt-X + SKj 

cn donde K r sc obtiene del Cuadro 3A 1. 


(3A.5) 


IV. Distribuci6n Pearson Tipo hi 

El metodo se aplica de la siguiente manera: 

1. Calcule la media X de los n valores maximos anuales hidrologicos x, 

2. Calcule la desviacion estandar S de los n valores maximos anuales hi 
drologicos x,. 

3. Calcule cl coeficiente de oblicuidad Cs de los n valores maximos anua 
les hidrologicos 

■ 

C 1 • * 

* (n-l)(ii-2) V 

4. Calcule 


Xr - X ♦ SKr 

en donde Kr se obtiene del Cuadro 3A 2, con Cl y el penodo de retorno 
(o la probabilidad de excedencia) conocidos. 


I 











Cu*dro 3A.1. Fadorm dt fracuarca K T para la dtetrfbucbn bg-normal 
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V. Distribuci6n Log-Pearson Tipo hi 


Benson (1968) reporto un metodo de analisis de frecuencias basado en la 
distribucion log-Pearson tipo III, que se obtiene cuando se usan los loga- 
ritmos de los datos observados junto con la distribucion Pearson tipo III 
Fste metodo se puede aplicar de la siguiente manera: 

1. Transforme las n magnitudes de los valores maximos anuales hidrolo- 
gicos x, a sus valores logaritmicos y r 


y t - log x, para » - 1,2, 3./j (3A.6) 

2. Calcule la media de los logaritmos, Y 

n 

Y-^y,/* (3A.7) 

i-l 

3. Calcule la desviacion estandar de los logaritmos, Sy 


Sy - 



(3A.8) 


4. Calcule el coeficientc de oblicuidad de los logaritmos, Cs. 


* 

o.-W 

1*1 

(n-1) (n-2) Sy 


(3A.9) 


5. Calcule 

Y t m Y+SyKr (3A l0) 

4 I 

en donde K.t se obtiene del Cuadro 3A.2, con Cs y el periodo de retorno 
(o la probabilidad de excedencia) conocidos. 

6. Calcule 


Xj • Auidog Yj 


(3A.lt) 







































Cuadro 3A Jt (hoja 1 de 2) 

Vetores da K T para coeftewntes de oblicuidad positivos 
Distribution Pearson Upo III 
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Cuadro 3A.2. (bO|a 2 de 2) 

Vatores de Kt para coeficientes de oblicuidad negativos 
Distribucion Pearson tipo III 

PER 10DO DE RETORNO (anoa) 


AnEXO AnAusis de Fpecuencias HiqwolDoicas 
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VI. Distribuci6n Gumbel 

(distrlbucl6n de valores extremos tipo I) 

Chow (1951) prescnto la siguiente relation del factor de frecuencia para 
la distnbucidh de maximos valores extremos tipo I para una muestra de 
tamano mfinito. 


K t - - 0.7797 


f0.5772 + In 

[In 7V(*)]] 

1 1 

[rx(x)~ i j J 


(3A.12) 


en donde Tx(x) es el periodo de retorno deseado de la cantidad que esta 
sicndo calcu.ada. Kendall (1959) presento los factores de frecuencia pre- 
seniados cn el Cuadro 3A.3 para la distribucion de valores extremos tipo I. 


I 


Cuadro 3A.3. Factores de frecuencia Kt para la distribucion de valores extremos tipo I 
_ ‘ Gumbel _ 
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CAPITULO 



Infiltration 




















4.1 Generalidades 


t 


Q nfiltracion es cl proceso por cl cual cl agua penetra dcsdc la supcrficie 
del terreno en el suelo; se distingue del proceso de percolacion porque 
este ultimo es el movimiento hacia abajo de agua desde o a traves dc la 
zona no saturada hasta el nivel freatico o zona saturada. 


4.2 Distribuci6n de la Precipitaci6n en el Suelo 

La lluvia que cae se consume totalmcntc en interception, detention su¬ 
perficial o almacenamicnto en dcpresioncs, humedad del suelo, preetpica- 
ci6n directa sobre la corriente de agua que sirve de drenaie al area 
considcrada, agua subtcrranca, flujo subsuperficial y cscorrentia supnfrfi 
cial. Se analizara cada uno de dichos fenomcnos. 

a. Interception 

Comprendc el volumen de lluvia que no alcanza a llegar al suelo porque 
cae sobre las hojas de irbolcs y pluntas, sobre cditicios, etc., de dondc se 
evapora posteriormente. 

b. Detcncion superficial 

Ks el volumen dc agua que se almaccna en dcpresioncs o charcos v luego 
se evapora. 
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c. I lumedad del suelo 

Sc rcficre al volumcn de agua que sc infiltra y, antes dc alcanzar cl nivcl frea 

tico, es removida del suelo por las raices dc las plantas o por evaporation. 

I n el suelo deben distinguirse dos zonas: 

I) Zona saturada. En la cual el volumen ocupado por los poros o vacios 
que existen entre los granos que componen el suelo esta completa- 
mente lleno de agua. 

II) Zona no saturada. En la cual el volumen ocupado por los poros o va¬ 
cios que existen entre los granos que componen cl suelo esta ocupado 
por agua y aire. La capa de suelo comprendida entre la superficie del 
terreno y un estrato permeable, o entre aquella y la superficie de un 
depdsito de agua subterraneo no confinado, es una zona no saturada, 
en la cual la humedad se presenta en las siguientes formas: 

- Humedad higroscopica: es la humedad que se adhiere firmcmente a la 
superficie de las particulas del suelo formando una pelicula delgada; en 
general, no es humedad disponible para plantas. 

- Humedad capilar: una parte muy pequena del agua que pertencce a la 
zona saturada sube por efecto de capilaridad a traves de los poros del 
suelo no saturado; la humedad que se presenta en esta forma constitu- 
yc la mayor fuente de suministro de agua para las plantas porque pue- 
de ser extraida facilmente por las raices. 

- Humedad gravitacional: se refiere al agua que se mueve verticalmente 
desde la superficie del terreno hasta la zona saturada; pcrmancce en el 
suelo un tiempo relativamente corto. 

Existen indices para determinar el contenido de humedad del suelo: 

- Coeficicnte higroscopico: es la humedad maxima que una muestra, ini- 
cialmente seca, absorbe cuando se pone en contacto con una atmosfera 
al 50% de humedad relativa y a 25°C. 

- Punto de marchitez: es el contenido de humedad por el cual se presen¬ 
ta marchitez permanente de las plantas; depende del tipo de plantas, de 
su edad y sistema dc raices, del clima, del volumcn del suelo, etc. 

- Capacidad de campo: es la cantidad de agua que un suelo saturado 
puede rctener despues dc ser ccntrifugado con una fuerza de 1000 g; 
tambien es la cantidad maxima de agua que puede ser retenida por el 
suelo en contra dc la action dc las fuerzas de la gravedad. 

En la Ligura 4 I sc presenta un esquenu que represents los »ipos de hu 

medad y sus indices. 


Humedad gravitacional 


Humedad capilar 



Humedad higroscopica 



saturado. 
humedad « 100% 

capacidad de campo 
punto de marchitez 

coeficiente higroscdpiro 


suelo reseco. humedad 
0% 


FlQura 4.1. Esquema representative de tipos de humedad e ind»ces 

respectivos 


L.uando el contenido de humedad del suelo es menor que la capacidad de 
campo, la difercncia entre esos dos valores es la dcficiencia de humedad 
del suelo o deficit de humedad, que representa el agua que cl suelo toma 
ra del total que se infiltre en cada lluvia, antes de que aparezean las otras 

componcntes. 

d. Precipit acion directa sobre la corriente de agua que sirve de drenaje 
al area considerada 

Constituye un porcentaje muy pequeno y en muchos casos se despre 
cia. 

e. Agua subterranea 

Una vez que el volumen dc agua lluvia que se infiltra ha summistrado la 
humedad que el suelo nccesita para llegur a su capacidad de campo, el 
agua gravitacional comienza a drenar, y parte de ella logra llegar hasta la 
zona saturada. 

I I nivcl frcatico es la linea que divide la zona saturada dc la no saturada 
La presion hidrostitica en cualquier punto dc esta bnea es tgual a cero 
Por encinia esta la zona capilar con presiones negativas; por debajo sc cn 
cucntra la zona saturada con presiones positivas. 

f. Flujo subsuperficial 

Es parte del agua gravitational que no alcanza a llegar hasta el nivcl 
frcatico porque toma una direction paralcla a la dc la supcrricit 
suelo, para salir nuevamente al airc librc s convcrtirsc en escorrent.a 
superficial. 
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g. Escorrcntia superficial 

La escorrcntia superficial directa cs cl volumcn de agua lluvia que hace su 
recorrido sin infiltrarsc, desdc cl sitio dondc cac hasta la corrientc dc 
agua que alimcnta. 

La escorrcntia superficial total cs la suma de la escorrcntia superficial di¬ 
recta v cl flujo subsupcrficial 


4.3 ParAmetros Caracteristicos de la Infiltraci6n 

4.3.1 Capacidad de infiltracion o tasa de infiltracion 

Es la capacidad maxima con que un suelo, en una condicion dada, puede 
absorber agua Se denota como f y se expresa normalmente en mm/hr. 

Se define como exceso de precipitacion la cantidad resultantc de restar la 
intensidad de lluvia i, en mm/hr, a la capacidad de infiltracion f, en 
mm/hr, en un tieinpo dado At. 


Exceso de precipitacion - (i — /) At, en mm 


(4.1) 


A la capacidad de infiltracion solo se llega durante una lluvia si cl exceso 
de precipitacion es mayor o igual a cero. En caso contrario, la capacidad 
de absorcion de agua del suelo no cs maxima, y por consiguiente no es 
igual a la capacidad de infiltracion. 

Ahora bicn, si i < f => f 0 = i 

si i i f => f 0 = f 

donde fo es igual a la capacidad dc absorcion del terreno, en min/hr. 


4.3.2 Valocidad de Infiltracidn 

I s la vclocidad media con que el agua atraviesa cl suelo, o cl caudal di 
vidido por el area de la sectiAn neta dc cscurrimicnto. La vclocidad de 
tnfiltraci6n por if sola no cs un buen parimetro de mfiltraciAn pucs 
depende de la permcabilidad y del gradiente hidriulico. La capacidad 
dc mfiltraciAn, $m embargo, depende de las condiciones dc contorno. 
La capacidad de infiltracion, tal como fue definida, cs un parimetro 
mil ckprciivo 
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4.4 M£todos de Medici6n de la Capacidad de Infiltraci6n 
4.4.1 Infiltrometros 

Consisten basicamente en dos cilindros concentricos y un dispositivo 
para medir agua colocado en cl cilindro interno. Esta tecnica, sin embar 
go, esta siendo substituida por la dc colocar agua al m.smo t.cmpo tanto 
en el cilindro interno como en el externo. El agua se aplica por medio de 
aspersion, para una mejor simulacion de las condiciones reales de la llu 
via. El agua colocada en el cilindro interno es la unica que se mide. La ra- 
zon dc la existencia de agua en el cilindro externo es la de proveer la 
cantidad necesaria a la infiltracion lateral debida a capilaridad, dejando la 
infiltracion propiamente dicha para que sea medida solo en relacion con 
el area limitada por el cilindro interno. 

Normalmente, las medidas de capacidad de infiltracion a traves dc infil¬ 
trometros son presentadas en cuadros y graficos. En el Cuadro 4.1 se 
muestra la metodologia para su calculo a partir de datos de infiltracion 
obtenidos por medidas directas. 

Las columnas 5 y 6 son calculadas dividiendo, respectivamente, el volu- 
men indicado en las columnas 3 y 4 por el area limitada por el cilindro 
interno y teniendo cuidado con las unidades. La columna 7 se obticne di¬ 
vidiendo la columna 6 por la columna 2 y, como en cl paso anterior, te¬ 
niendo cuidado con las unidades. Finalmentc, sc grafica el tiempo 
promedio del intcrvalo (columna 8) en minutos, contra la capacidad de 
infiltracion (columna 7) en mm/hr, resulta asi normalmente una curva del 
tipo presentado en la Figura 4.2. 



contra tiampo 


Un esquema general de un infiltnSmetro se presenta en la Figura 4.3. 
















136 


I \ i 'M< KMlAtNlA iNOf Nit MU 


Cuadro 4.1. CAIculo de la capacidad de Infittracldn por medidas directas 
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Figura 4.3. Eaquama general de un Inflltrbmetro 


Lstos mfiltromctros sc liincan cn cl tcrrcno. Sin embargo, no son repre 
senutivos dc un area extensa y solo pueden utilizarie para cstudios loca¬ 
les cn los puntos dc colotacion dc los aparatos. 

I.ntic las desventajas dc los infiltr6meiros sc puede mcncionar: 

- AI colotarlo* sc altera cl tcrrcno. 
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El recorrido dc Agua infiltrada cn un infiltromctro cs difcrcntc del que 
reali za cl agua en un area considerable. 

La falta de homogeneidad del suclo hacc que los resultados del mfil 
trometio no puedan ser muy reales respccto a las condiciones de un 
area mas extensa. 

- Para la correcta simulacion del proceso deben utilizarse simuladorcs 
de lluvia, los cuales son onerosos. 

4.4.2 Medida de la capacidad do infittracidn en una hoys 
por medio de la separacion de las componentes 
del hidrograma 

Si se conocen la precipitation y la escorrentia superficial cn una hoya, sc 
puede caltular, por diferencia, la capacidad de infiltration de la misma, si 
bien este valor englobara tambien la interception y el alnucenu|c cn las 
depresiones. 

Sin embargo, el hecho de que la capacidad de infiltration cnglobe la in 
tercepcion y el almatenaje por depresiones no afecta la solution de los 
problemas de ingeniena de un proyetto, pucs normalmentc la meia sera 
el conocimiento de la escorrentia superficial resultante de una cierta pre 
cipitacion, conotida la capacidad de infiltration. 

Para pequenas hoyas el error producido por cl retardo de la escorrentia 
debido a interception y almatenaje cn depresiones cs mcnor que para 
grandes hoyas. Asi, para grandes hoyas, se puede, como maximo, talcular 
una capacidad de infiltration media. 

Se puede organizar el trabajo sobre este tema como se mucstra cn el < ua 
dro 4.2, en el tual la columna 4 se obtiene dividiendo U>> vaiofCS de la CO 
lumna 3 por cl area de la hoya y corrigiendo unidades. La columna 7 cs la 
diferencia de los valorcs de la columna 6 menos la columna 3. bmalmen 
te, se grafica el tiempo pro medio en cl intcrvalo (columna 8), en minutos, 
contra la capacidad de infiltration (columna 7), en mm/hr, lo cual rcsulta 
en una curva como la mostrada en cl numeral inmediatamente anterior 


4.5 Factores que Intervienen en la Capacidad de InfiltraciOn 

- Humcdad del suclo. 

Un suclo scco ticnc mayor capacidad de infiltration initial por el he 
cho dc que sc suman fuerzas gravitationals y de capilandad. 

- Permeabilidad del suelo. 

l a permeabilidad cs la vclotidad de infiltration para un grad.eme uni 
lario dc targa hidriulica en un flujo saturado a craves de un medio po 
roso. La permeabilidad puede ser afettada por otro* taA.iA*res A.i»mo la 
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cobcmin vrgctal, compactacion del juelo. la infiltracidn dc agua, etc. 
No dependr de las condiciones dc contorno, pero si principalmcntc 
de tamafto y distribucidn de lo* granos del suclo, y dc la tcmpcratura 

del agua. 

“ Tcmpcratura del suclo y condiciones de contorno. 

Como la capacidad dc infiltracion es una de las medidas dc infiltracion, 
que a su vc7 cs tambien un fenomeny'de flujo de agua a traves del sue- 
lo, su medida depende directa o indircctamcnte de la temperatura del 
agua y del suclo y de las condiciones de contorno, cualquiera que sea 
la profundidad del suclo. Entre las condiciones de contorno sc pueden 
enumerar las siguientes: compactacion debido a la lluvia, compactacion 
por animates o intervencion humana, arado de la tierra, forrfracion de 
grietas por accion de rai'ces de plantas, etc. 




Cuadro 4.2. CAIculo de la capacidad de Infiltracidn por separacidn 
de componentes del hidrograma en una hoya. 
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4.6 Ecuaci6n de la Curva de Capacidad 
de Infiltraci6n contra Tiempo 

Dicha ecuacion fue desarrollada por Horton, para i * f 

f - /, + (/o(4.2) 

cn la que: 

f c : capacidad de infiltracion inicial (para t = 0), 
en mm/hr 

f c : capacidad de infiltracion final (para t => oo ), cn mm/hr 
k: constante para cada curva, caracteristica de cada 
cuenca 

t: tiempo de duracion de la lluvia, en minutos 



Figure 4.4. Curva represeniativa da la ecuacidn de capacrdad da m- 
fittraciOn contra tlampo 


Si i < f, toda el agua lluvia se infiltra, pero la variacion de f con el tiempo t 
no se puede expresar de forma matcmatica. 

El valor de f c se puede determinar visualmente, dc acucrdo con la grafica- 
cion dc la pareja de puntos (f, t); f c sc denomina, tambien, capacidad de 
infiltracion del suelo saturado. 

Ahora bien, 

(/-/.) - (/o -/.)*• *' 

“ log (/o #-/ c ) - log e - log (£-/»)- OA} kt (4.3) 
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Figure 4.5. Analisis de minimos cuadrados para cAlculo de pardmetros k y f 0 


Para determinar k y f t „ sc llcva a cabo un analisis dc minimos cuadrados 
entrc los valorcs dc log (f-fj y t correspondientes, dado que f c ya ha sido 
definido. 


4.7 Indices de Infiltraci6n 

Muchos indices han sido propucstos como indicadores dc la infiltracion. 
El mas simple y cl mas ampliamcnte usado es el indice <J>. 

Estc indicc se define como la intcnsidad de lluvia promedio por encima 
de la cual ia masa de escorrentia superficial es igual a la masa de lluvia 
neta. Entonces 4> tiene las unidades de intcnsidad de lluvia, mm/hr. El in¬ 
dice 4> se determina de lluvia y escorrentia superficial medidas en una 
hoya hidrografica particular. 

La distribution en cl ticmpo de la altura de lluvia promedio se determina 
aplicando el metodo de los poligonos de Thiessen, u otro metodo, a valo- 
res horarios de lluvia. Estc resultado sc indica como la linea solida de la 
Figura 4.6. E! volumen de escorrentia superficial se determina por medio 
de la utilization dc los metodos que se explicaran en el Capitulo 6. I .a di 
ferencia entrc el volumen de lluvia total y el volumen dc escorrentia su¬ 
perficial es igual al volumen de infiltracion. Entonces, para determinar cl 
indice <fr. se supone inicialmente un valor dc 4> (mm/hr), linea que se pre 
senta a tra/.os en la Figura 4.6. Lite valor supuesto de $ se rcsta de los va 
koraries dt lUmi Vtdorn ntgativo* indican intcniidad de lluvia 
mcnor que la tasa de infiltracion y se suponen igual a ccro. La difcrcncia 
calculada cs la lluvia neta. El volumen dc lluvia neta debe ser igual al vo 
lumen dc escorrentia superficial si sc. ha supuesto un valor correcto de 
Si no, sc debe suponer un nuevo valor dc <|> y se repilc el proccso. 
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I I indice <\> incluye la cantidad de agua de infiltracion, la »mtidad d< »gua 

interceptada y la cant.dad de agua dejada en aim i< en .to pilepre 

siones. Una porcion de csta ultima cantidad se evapora en ve/ de mfil 

trarse. 



Figura 4.6 Indice t de mfiiuacton 
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CAPITULO 5 

Evaporation 
y evapotranspiracion 





5.1 Introducc»6n 


j ste fenomeno es de importancia para: 

Meteorologos: la evaporation condiciona la caracteristica energe 
J tica de la atmosfera y altera las caracteristicas de las masas de aire 
en ella existentes. 

Hidrologos: interes en conocer las perdidas de agua en las corrientes, 
canales, embalses, asi tomo la cantidad de agua que debe ser aditiona 
da para irrigation. 

- Agronomos: interes en tonoter las perdidas de agua de la superficic 
del suelo tuando se trabajan diferentes tultivos. 

- Ingenieros forestales, botanitos, tlimatologos, etc. 


5.2 Definici6n y Factores Fisicos 


5.2.1 Definicidn 


La evaporacion es el proceso por el cual el agua liquida pasa al estado dc 
vapor en condiciones naturales. 

Se expresa como: 


E 



(5.1) 


en dondc: 

dm: masa por unidad de area que pasa al estado de vapor en un in 

tervalo dc ticmpo dt. 

E: tasa de evaporacion por unidad de irea. 
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5.2.2 Interpretacion del ffendmeno 

En sdlidos y liquidos prcdominan las fuerzas dc atraccion cntrc las 
particulas del cucrpo. 

- En los solidos cada particula ticnc oscilacioncs dc muy pcquena ampli- 
rud, con una posici6n media casi pcrmanentc. 

- En los liquidos la cncrgia cinctica media de las particulas es mayor 
que en los s6lidos, pero una particula que se libera de la atraccion de 
aquellas que la rodean es luego caprurada por un grupo dc particulas 
vccinas. 

- En los gases la energia cinctica media dc las particulas es aun mayor y 
suficiente para liberar unas de otras. 

- El cambio del estado solido o liquido al gaseoso corresponde a un 
aumento de energia cinetica dc |as particulas dc la substancia, y csto 
exige, para mantenerse a temperatura constantc, el consumo dc una 
cantidad dc energia que, por unidad de masa dc la substancia, cs 
igual al calor latente de evaporacion o sublimacion, segun sea el 
paso del estado liquido al gaseoso o del solido al gaseoso, respccti- 
vamente. El cambio del estado en sentido contrario corresponde a 
una Iiberaci6n dc una cantidad dc energia que es consumida en la 
transformacion bajo las mismas condiciones mencionadas con ante- 
rioridad. 

- Simultaneamente con el escape de particulas de agua hacia la atmosfera 
se da el fen6meno inverso: particulas de agua en la fase gaseosa que 
existen en la atmosfera chocan con la superficic de scparacion entre cs- 
tado liquido y gaseoso, y son capturadas por cl cuerpo de agua evapo- 
rante. 

- La evaporaci6n se mantiene hasta alcanzar un estado de equilibrio que 
corresponde a la saturacion del aire en vapor de agua: cl numcro dc 
particulas que escapan del cuerpo evaporante es igual al numcro dc 
particulas de agua en la fase gaseosa que son capturadas por el cucrpo 
en el mismo intervalo de tiempo. 

5.2.3 Explication del fendmeno 

- Considerese un recipiente ccrrado, parcialmentc Ueno con agua a tem¬ 
peratura t. Si el espacio por encima del liquido esta inicialmentc al va- 
dO| se alcanzara un estado de equilibrio en el que la tasa en la cual las 
moleculas de agua dejan cl liquido cs igual a la en que cllas vuelven a 
el Consecuentemente, la conccntracidn de mollculas dc vapor llega 
a ser consume y tambien la presi6n que cjerccn sobre las paredes del 
recipiente Esu cs la presidn de vapor dc saturaci6n y depende sola 
mente de cierta temperatura para cada liquido. 


I ./AC 'IMAM «’ M A- li'iN 


147 



Flgura 5.1. Presi6n cle saturacion de vapor de agua 


Fn cl caso dc que cl espacio por encima del liquido no este al vacio 
ocurrc cl mismo fcnomcno. 

Si la presion dc vapor dc agua e cs mcnor que la presion de vapor de 
saturacion c„ cntonccs hay intcrcambio dc particulas entre la fase li- 
quida y la gaseosa; cn caso de que dichas presiones eye, scan iguales, 
no bay intrfkambio dc particulas. 

- Sc debe tenor cn cuenta que la presion de equilibrio parcial del va¬ 
por dc agua a una temperatura dada es la misma, sea que haya otros 
gases o no. 

Por consiguiente, si se tiene una supcrficie expuesta a condiciones am- 
bientales, que posea un cierto contenido de vapor de agua, sc va a notar 
un intercambio de moleculas cntrc las fases dc vapor y liquida, que en- 
vuclvc los fcnomcnos de condensacion y evaporacion. 

5.2.4 Condiciones basicas para la ocurrencia 
del mecanismo de evaporacion 

a. Existcncia de una fuente dc cncrgia, que cn condiciones naturales cs la 
radiation solar, transformada cn calor sensible de la atmosfera o dc la 
superficic evaporante. En general, la radiation solar es la fuente princi¬ 
pal para la evaporation. 

Para evaporar un gramo de agua se requieren 540 calorias a 100* C o 
600 calorias a 0°C. 

b. Existcncia de un gradiente dc concentration de vapor, es deeir, una di 
fcrencia entre la presion de saturation dc vapor existence cn la capa 
que limita cl agua y el aire, y la presion de vapor de aire actual a la 
temperatura del aire. 
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en donde: 

- e, cs la prcsion actual dc vapor a la tempcratura del airc. 

- ei es la prcsion de saturacion de vapor a la temperatura tj dc la 

capa limitante entre el agua v el aire. 

- ti es diferente de t d (temperatura del aire) 

- t' s es diferente de la temperatura de la capa superficial unos pocos 

centimetros por encima de la superficie del agua. 

- ti es desconocida y no conocihle. 

Debido a esto sc puede expresar la tasa de evaporacion por unidad de 
area como 


E 


a/. 


(5.2) 


cn donde: 
K: 

dc/dz: 


coeficiente de transport de vapor dc agua 
gradiente de concentration o presion dc vapor de agua en rela¬ 
tion con la altura 


5.3 Influences Meteorol6gicas 

5.3.1 Temperature de la superficie 

La variation de intcniidad de radiation solar recibida cn la superficie 
produce una variation dc la temperatura en csta, modifitando la cnergia 
cinctita dc las moleculas. A altas temperatures, mis moleculas escapan dc 
la superfine, debido a su mayor cnergia cmetica. 
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5.3.2 Temperatura y humedad del aire 

I.a temperatura y la humedad del aire condicionan la presion dc vapor 
del mismo y actuan, por consiguiente, como factor** lie, “Ins al gradient* 
de concentracion de vapor entre la superficie del agua y el aire vecino. 

5.3.3 Viento 

hi viento modifica el estrato de aire vecino a la superficie, substituyendo 
un estrato muchas veces saturado por uno con menor contenidn dc vapor 
dc agua. 

En el estrato que csti en contacto con la superficie dc agua (- 1mm) cl 
movimiento de vapor es dado por las moleculas individuates (ditusion 
molecular), pero por cncima de esc estrato li'mitc superficial, cl responsa 
hie es el movimiento turbulento del aire (difusion turbulcnta) 

5.3.4 Otros 

Aunque en mucho menor grado, los siguientes fenomenos influyen cn la 

evaporacion: 

- Presion atmosferica 

- Caracteristicas de la superficie evaporante: 

• tamano 

• estado del area vecina a tal superficie 

• salinidad del agua 

• humedad del suelo 

• composicitSn y textura del suelo 


5.4 Definiciones BAsicas 

5.4.1 Evaporacion potenclal 

Maxima perdida dc agua hacia la atmbsfera dc una superficie Itquida (o 
solida saturada) cxpucsta librcmente a condiciunes ambicntalcs. F.n el 
caso dc una superficie solida saturada, debt haber abastccimicnto dc hu 
medad dc agua al suelo cn todo memento. 

5.4.2 Tranaplreclon 

Perdida dc agua hacia la atnuSsfcra cn forma de vapor, depcndicntc de las 
.u cioncs fisicas y fisiologicas de los vcgctalcs (estomas). 
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5.4.3 Evapotranspiraci6n 

Es cl conjunto dc los fentSmcnos dc evaporation y transpiracion. 

5.4.3.1 Evapotransplraclon potencial 


P^rdida dc agua observada cn una supcrficic liquida o solida saturada, 
por evaporation y por transpiration dc las plantas, quc ocurriria cn cl 
caso quc hubiera un adecuado abastecimicnto de humcdad dc agua al 
suclo cn todo momcnto. 

5.4.3.2 Evapotransplraclon real 

Perdida dc agua obscrvada cn una supcrficic liquida o solida saturada, cn 
las condicioncs rcinantes atmosfericas y dc humcdad del suclo, por feno- 
mcnos de cvaporacion y dc transpiracion dc las plantas. 


5.5 F6rmula General de Evaporaci6n 

La primcra ecuafion para expresar dicho fenomeno fuc expresada por 
Dalton (1928) como: 


Eo - C (c,' - e,)j {n ), en ( -j^) 


(5.3) 


en donde: 

C: funcion dc varios clcmcntos meteorologicos 

cj: presion dc saturacion dc vapor de aire a tempcratura t| de la 

capa limitantc cntrc el agua y cl airc. 
e,: presion de vapor de aire a la tempcratura t* del aire. 

f(u): funcion dc la vclocidad del viento. 

En general, 


£o - /(C, v , e t , e g ) 


(5.4) 


en donde: 


v: vclocidad del viento a una altura determinada dc la supcrficic 

evaporanic. 
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5.6 Determinaci6n de Evaporaci6n y Evapotranspiraci6n 

Para la determination dc cstos fenomenos se ejecutan usualmentc estu 
dios cn dos sentidos: 

- Elaboracion de formulas tcorico-empmcas para cxplicar el fenomeno 
con maxima cercama a condiciones reales (metodos dc estimacion). 

- Elaboracion de aparatos y metodos de medida para la obtencion de los 
valorcs realcs dc cvaporacion desde superficies (metodos de medida). 

5.6.1 Metodos de estimacion 

5.6.1.1 Mefodo aerodinamico 

Esta basado en cl proceso dc difusion del vapor. Presenta serias dificulta- 
dcs pucs la ecuacion general de difusion del vapor presenta soluciones 
simples solo cn condicioncs cspeciales. 

Utilizando condicioncs d^ contomo adccuadas: 

£o - wi ♦ bu) {e\ - ej) 


en donde: 


u: velocidad media del viento 

e, y c 2 : prcsioncs dc vapor dc agua en los nivelcs zi y z 2 

a y b: son coeficicntes 

Si e t es la presion de vapor a la temperatura de la superficie, esta sc iguala 
a la presion dc saturacion de vapor c| a la temperatura t, de la capa limi- 
tante entre cl agua y el airc, y c 2 cs la presion de vapor de aire e, a la tem¬ 
peratura del airc, entonces: 

£ 0 . (,i ♦ b «) (c! - ej 


cn donde la tasa de cvaporacion por unidad dc area Y puede scr 

cstimada a traves dc medidas del viento cn un nivel. y de la difertneu cn 
tre la presion dc vapor dc agua cn la capa limitantc entre el airc y el agua. 
y la presion cn cl airc. Las consumes a y b deben scr determmadas para 
cuda localidad. 
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5 . 6 . 1.2 Metodo de balance energetico 

Fsti basado en cl principio de conservacion dc energia. FI balance de 
energia entrc la supcrficie y el aire vecino puede ser expresado como: 


R i - F, + Q, ♦ LEo 


(5.6) 


cn donde: 

R,: flujo de radiacion liquids por unidad de area y ticmpo 

((cal/cm*)/dia). 

F t : flujo de calor en el interior del suelo, por unidad de area y 

tiempo ((cal/cm')/dia). 

Q t : flujo de calor sensible hacia la atmosfera, por unidad de area y 

tiempo ((cal/cm 2 )/dia) 

LE 0 Flujo de calor latentc o cantidad de energia gastada en la eva¬ 
poracion. Es igual a la evaporacion Eo multiplicada por el calor 
latente de evaporacion I . 

L en (cal/gr) 

Eo en ((gr/cm 2 )/dia) 

LE 0 en ((cal/cirr)/dia) 


of 


LE 0 

*1 

1 

b 


Flgura 5.3. Metodo de balance energetico. 


I)c acuerdo con la Figura 5.3, si se considera que la tasa de energia de al 
macenamiento y la energia gastada para la fotosintcsis son despreciables, 

se tiene: 


1.1 .0 • Hi - Q, -» Eo - 


(5.7) 


EVAPOHAt.tto Y EvAPUlRANSPlRAClto 


143 


R,: 


Puede ser obtemdo dircctamentc con el empleo de un radio 
metro liquido o a travcs dc expresiones analiticas. 

Puede ser obtenido con placas de flujo (Huximctro) o a traves 
de la ecuacion de conduccion del calor. 


Fc - 


AZ 


(5.8) 


en donde: 


K: conductividad termica del suelo considerado. 

AT/AZ: gradiente de la temperatura medido en el suelo superficial 


AT j 

—— expreutdo en 
A Z 


£Cl 

(m) 


Q t : no puede ser medido ni estimado. Sin embargo, Bowen dio la 

solucion asi: 


B 


_Q^ 

LEo 


Q> 


n „ A7 
-PC, K, ^ 


(5.9) 

(5.10) 


LEo m ~ pLK M 

A 2 


(5.11) 


en donde: 


p: masa especifica del vapor dc agua 
C p : calor de masa de airc a presion constante 
T: temperatura 

K ( : coeficientc de difusividad termica del aire 

l . calor latente de evaporacion 

K,: coeficientc de transportc de vapor 

q: humedad absoluta 

/.: profundidad del suelo 


K t • K, m - 


C P A/ . 
—e— 0 

L 


b - r 


. ajt 

A* 



Bowen admitid que: 
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l«,4 


en dondc: 


c: prrsion de vapor dc agua 

L cn cal/gr, T en mm Hg/C, T en »C, c en mm Hg 
T : constante psicromctrica 

Finalmentc dc la Ecuaci6n (5.7) 

f ° " (^ 7^1 (mm/dia) 6 £ ° ~ f i f+B) en ( 5 - ,J ) 


5.6.1.3 MStodo de Penman 

Penman propuso combinar los metodos de balance de energia y el aero- 
dinamico. Penman planteo tambien que cl flujo dc calor cn el suelo puedc 
ser despreciado en relacion con los demas terminos cuando son aplicados 
para periodos de un dia o mas. 


A. Distrihuci6n de energia en la atm6sfera 



1 ) Ri m R 4 ( 0.20 ♦ 0.48 ( 5 . 14 ) 

cs la cantidad de energia que alcanza el I unite exterior de la at- 
mdsfera, segun sc presenta cn el Cuadro 5.1, ((cal/cm^/dia) 
n numcro actual de horas de sol por dia 

miximo niimcro posible de boras dc sol por dia (de salida a 
ocaso del sol), presentado en cl Cuadro 5.2. 


( n/AP< 'HA.. ,|( .fi . f VAf’f )IHAN r ;PlMAf 


P 1 
£ $ 


0) rtl 
V) T3 

V </> 

Is 

« <V 


l § 

C £ 


I 
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Cuadro 5 2. Valores de D 

Duracibn mbxima de la fnsolacibn dlaria, en horas. para los varies meses del arto 
(valores correspondientes al dia 15 de cada mes) 


Latltud 

Enaro 

Fabraro 

M Brio 

Abril 

Mayo 

Junto 

Julio 

Agoato 

Sap. 

Oct 

Nov. 

Die. 

N 

10 

117 

11.6 

119 

124 

12 5 

126 

12 5 

12.5 

12.2 

118 

11.8 

11.4 


5 

119 

11 9 

119 

12.3 

123 

12 3 

123 

12.3 

12.1 

120 

11 9 

11.8 

Ec 

0 

12 1 

12.0 

12 0 

12.1 

12 0 

12.1 

12.1 

12.2 

12.1 

12.1 

12 1 

12.0 


5 

124 

12 1 

120 

120 

118 

119 

11.0 

12.0 

120 

122 

124 

122 

S 

10 

126 

124 

12.1 

11.9 

11.7 

11.5 

11 6 

11.8 

120 

12 3 

12 6 

12.7 




2) 

Rl 

- /Ml 

-r) - 

/Ml 

- r) (0.20 + 0.48 ~) 



(5.15) 


R,: cantidad neta dc radiacion de onda corta retenida en la superfi- 

cie de la tierra en ((cal/cnv)/dia) 

r: albedo de la superficie. r - 

cncrgia incidente 


I n ^ Cuadro 5.3 se presenta dicho valor para varios tipos de superficie. 


Cuadro 5.3. Valores de albedo de la superlicie, r. 


Tlpo da auparfleia 

r 

Agua (superficies abierlas) 

006 

Roca 

0.12-0.15 

Tierra vegetal seca 

0.14 

Tierra vegetal humeda 

0 08- 0 09 

Pasto 

0.10 0.33 

Nieve ruclbn caida 

0 90 

Nieve vteja, limpia 

0.40 

Nieve sucia 

0.10 

Vegetacibn verdo (promedio puru selvas y paslos) 

020 

_Paslos^ cultivos 

0.25 


3 ) H h - oT s * ( 0.47 - 0 . 077 v ^ 7 ) ( 0.20 ♦ 0 . 80 -) 
cn dondc 


fluio de radiation de onda lar B a hatia la annosfera. en 
((cal/cm*)/dfa). * 
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T d : temperatura absoluta del airc, en "K. 

T, (°K) = 273 + T, (»C) 

e (J : presion de vapor a la temperatura del airc, cn mm de Hg 

oT,4: es la presion de cuerpos negros de Stefan-Boltzmann, en dondc: 

a: constante de I.ummcr y Pringshcim 

a - 117.4 x to-’ —rr— 

cm Ju 

4) Cantidad de energia remanente sobre la superficie terrestre y dispom 
blc para varios fenomenos, H 

H - Ri-Rb , Hen (( cal/cm l )/dut ) ( 5 . 17 ) 


B. Distribucion de energia sobre la superficie terrestre 

Id balance de calor H cn un area dada de agua es utilizado dc cuatro ma- 
neras: 


E M 

f t K 


lit A 

1 AS 


Figura 5.5. Balance de calor en una superficie de agua 


H - E'o + K + bS* A, en ( <4/ / tm *)/dui 


en donde: 


B6: 

K: 


AS: 


calor dtsponiblc para evaporation, en ((cal/cm^/dia) 
abastccimicnto de calor por conveccion (transpose de calor 
P or movimiento de matena) dc la superficie del agua al a.re 
i.ue sc inueve alrededor de esa superficie. en ((cal/cm )/dia). 
incrcmento de calor sensible de la masa de agua (cambio en al 
maccnamicnto de calor). cn ((cal/cm , )/dfe) 
inert-memo cn calor sensible Jcl medio amb.cn.c (advctcon). 


1) abastccimicnto de calor por conveccion 

K • I'C (t; - (*)/(*) Eonunb de 























HiorqlooU fn la iNOF Nil HlA 


en donde 

constante pstcromltrica = 0 49 mm Hg/*’C 
K temperatura dc la capa limitantc cntrc cl agua y cl airc, cn °C 

V temperatura del airc, cn °C 

C y f(u) ticncn cl mismo significado que cn la formula dc Dalton segun 

el paragrafo 5.5 

C * 60 C para K cn ((cal/cm 2 )/di'a), siendo C una funcion dc varios clc- 
mentos meteorolAgicos, dc la formula dc Dalton. 

2) Cambio dc almacenamicnto dc calor 


AS puede no ser tornado en cucnta si la temperatura dc la masa dc agua 
permanece mas omenos constante, si cl lago cs muy poco profundo o si 
se considcran periodos no mas cortos que dc 10 a 20 dias =s> AS - 0. 

3) Adveccion 


El valor de A se toma como igual a ccro cuando el lago cs grande, de tal 
manera que el efecto dc borde cs despreciablc. => A- 0. 

Finalmcnte se tiene, siendo AS y A ccrcanos a ccro, 


H-E^K en (cal/cm 2 )/dia (3.20) 

C. Derivacion de la formula para Eo 


I ara llegar a una formula convcnicntc para E' , se introduccn dos cxpresioncs: 
el -e 

A “ i A en (mm de Hg/°C) (5.21) 

~ 


cn donde: 


c: 


£ 

C 

A ® tga 


presion de saturacion de vapor dc agua a la temperatura t. del 

airc, en mm de Hg. 

presiAn de saturaciAn dc vapor dc agua a la temperatura t,' dc la 
capa limitantc entre el agua y el aire, cn mm dc Hg. 
cs la temperatura de la capa limitante cntrc el agua y cl airc, cn °C 
c» la presion actual dc vapor a la temperatura t* del airc, en mm de Hg. 
cs la pcndientc de la curva de presiAn dc saturacion de vapor a la 
temperatura t, y puede ser facimcnte hallada en cl Cuadro 3.1. 
E»tc procedimicnto cs justificablc dado que t; nunca cs muy 
diferentc de t*. 
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Ademas: 


E'a - 21 (c - c„) (0.5 + 0.54 U 2 ) en ((cal/cm 2 )/dia) (5J2) 


en donde: 


E^: evaporaciAn dc la superficie libre de agua correspondiente al 

caso hipotetico en que las temperaturas del agua y del aire sean 
iguales, cn ((cal/cm 2 )/dia) 

e: presiAn de saturaciAn de vapor a la temperatura t* del aire, en 

mm de Hg. . 

C-: presiAn actual dc vapor a la temperatura t, del aire, en mm de 

U ; : vcfocidad promedio del viento. en m/s, a un altura de 2 metros 

sobre la superficie del terreno. 


Nota: En los estudios de evaporation es importante anotar^ue la evapo¬ 
ration dc I mm de altura de agua sobre un area superficial de Um re- 
quicre aproximadamente 60 calorias. 

Imw _ 60 cal 
dut m crnidia 

Hay, cntonces, cuatro ccuaciones con cuatro incognitas (Eo. K., t, y e.) 


// - E 0 *K 


(SJO) 






















’ .*FNU In.ii>,.. 


f0 “ C(#,' - ».)/(„); <■« (5Jl 

£ “ ■ 60C w-0/(1.) - C'|f;. (l )/(,) i „ N/m y ii) 

*-rc (5 ,„ 

el-e 

4 “ ^ < 5J 'i 


Adcmas 

f; - c («• -e,)f(u) (5.22a) 

F.lirmnando K, t, y e,, se precede dc la siguicntc manera: 


A .. (f, ‘ ~ *«> 

, " ' * P {radio de Bcru>en) 

Eo fa - O 


" " £ ° + A ■ £ + £ o p - £;a + P) -> - 

0 (1*P) 

-if__ H 


H 


E 'o- 


1 4 


'» ~t a 




r 


Ahora, 


el-e - (e;-e.)-( e . ej ) 


y. 


m e - fa 

E'o el - e s 


JL 


»♦£ 

A 


fa -O) - (c -*„) 




CvM»<«VM irtNY FVAPOttUNSIMHAGlta 


1*1 


Finalmentc, 




// 


1+ i 

e: 

i _ __ 

& 

Eo 


*i- 


A h+\f: 

a ♦ r 


(5.2 M 


en (cal/cm 2 )/dia para los valorcs de E,, H, Hq, A y V en (mm dc Hfc/ ,J C). 
Dividicndo los valorcs dc EJ, ((cal/cm 2 )/dia) entrc 60 sc obtiencn los valo 
res dc I'o (mm/dia). 

D. Conclusioncs 

1. El valor de K puede ser derivado dc: 


K 


// - E i ; F.' 0 


A H - r E s 
~A*I 


a it + TF.: A// + rA/-A/(-rf; r {H-f: s ) 
a + t a ♦ r r ♦ a 

SiH - E: -> A'-O 


No existe intercambio de calor por conveccion entre el aire y el agua. 
Significa que todo el calor almacenado es usado para evaporation. 


2. Si H = 0 (no ganancias o perdidas dc energia) 

ie; 


Este cs cl caso del psicrometro: todo cl calor latcnte de evaporation es re 
tirade, del airc. HI psicrometro es un higrometro con una tasa b ( a de ven 
tilacion. 

Ahora, dc las Ecuaciones (5.3) y (5.19), 




t* ~tj 


e' t -ts 


«—> o • f! - r (6 *^) 


y esta cs la ecuacion del psicrometro. 






































HidwoloqIa en la InoeniewIa 


192 


3 Durante las horas de la nochc 

= 0 y si R B es alto (cielo sin nubcs), H puedc convertirsc en negativo. 

Si adcmas, 


|a//|> |r«| 

=> E' sera negativo. Esto implica condensacion. La tasa de condensacion 
sera alta si E„ = 0 (implica que e-e # = 06 aire saturado) y si la temperatu- 
ra es alta, dado que el factor 

A ^ P sc incrementa ligeramente con la temperatura. 

E. Correcciones 

Para que la formula de evaporacion pueda ser utilizada se debe tener 
siempre en cuenta dos factores: 

1. Relation con el albedo de la superficie (vegctacion) 

2 Relation con la influcncia del viento. Penman sugirio el valor de 
(0.5 +U 2 /160), con U 2 en km/dia. Esto se debe a que en la superficie 
vegetada hay mayor contribuci6n dc la vclocidad del viento para la 
tasa de evaporaci6n y transpiracion. 

Con respecto a la radiacion incidente R<, los coeficientes obtenidos por 
I enman son solo validos en Inglaterra. en donde desarrollo su formula. 
Para el estado de Sao Paulo, Brasil, se ha determinado: 

R ( - Rs (0.24 ♦ 0.58 ~) 

con valorcs de R t y R* en ((cal/cm 2 )/dia) 

F. Metodo de Penman por nomograma para evaporaci6n 
de»de la superficie del agua 

En la Figura 5.7 sc prcsenu este nomograma, el cual se explica por si mismo 
Dates necesarios: 

b: humedad relativa del aire 

t temperatura del aire (°C) 

n/D: relation entre insolaci6n actual e insolation maxima 
R/ en ((cal/cm 2 )/di'a), cantidad dc energia que alcanza el lirnitc ex¬ 
terior de la atmrisfera. 

U,: velocidad del viento a una altura dc 2 m por encinn de la su¬ 

perficie del terreno. 



Figura 6 7 HomoQum* p«/« cSajUv E 0 da acuardo con Penman 
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G. Fjemplo num^rico 

t, = 20°C 
* h = 0.70 

n/D =0.4 ; U 2 = 5 m/s; R* = 550 (cal/cm 2 )/dia 
r = 0.06 (agua, superficie libre) 

- Presion de saturation dc vapor a la tcmperatura actual t a del aire. 

Del Cuadro 3.1 
e = 17.53 mm Hg 

- Prcsion actual dc vapor a la tcmperatura actual t 4 del aire. 
h = 0.70 = e„/e => e, = 17.53 x 0.7 = 12.27 mm Hg 

- Temperatura absoluta del aire, en °K. 

r, - 20 ♦ 273 - 293 °K 

A _ _ frjooi r fujil 

t\-t 20.05- 19.95 


A 


17.585 - 17.480 

0.1 


1.05 mm de Hg/°C 


A = gradiente de presion dc saturacion de vapor a temperatura del aire 

R< - R, (0.20 + 0.48 n/D) - 216 (cal/cm 2 )/dia con n/D - 0.4 

R, - R ( (\ -r) - RA\ -0.06) - 203 (cal/cm 2 )/dia 

R„ - 1 17.4 x 10-’ x 29V (0.47 - 0.077^1237) (0.20 + 0.8 x 0.4) 

Rb - 91 (cal/cm 2 )/dia 

H - Ri - Rh - 112 (cal/cm 1 )/dm 

E ; - 21 (17.53 - 12.27) (0.5 ♦ 0.54 x 5) - 353.5 (cal/cm 2 ) dia 

_ 1-05 « 112 - ^9 *353.3 . mMcal/cml)/Jia 
I.05 ♦ 0 49 

** - 3.15 mm/dia 






Notese la difcrcncia substancial entre V.' 0 y la evaporation F; cuando lat 
temperaturas del aire y del agua son tomadas iguales. 

A bora bien, 


K ■ H- E' 0 - 112 -189 - - 77 (cal/cm 1 )/dia 

Si K es negativo significa que algun calor es retirado del aire a traves dc 
transferencia por conveccion. 


t«20°C L 

* — 1 

»;= 17 7°c 


Figura 5.8 Temperatura de la capa limitante entre el agua y el aire E|emplo de caiculo 

En la realidad t[ = 17.7°C; entonces la temperatura de la capa limitante entre 
el aire y el agua es menor que la del aire (efccto enfriante de evaporation). 
(Como se determinan t' s y ej, conocidos K, E$, t* y e a ? 


K_ m r(t; - o 
E' 0 (ei - e„) 


(—- rw-r.) 

M 

Eo Fo 
— c\ - 

Eo Eq 

r (<; - r«) ♦ 

~ el _ — <*»> 

K 

F'o 

Con un valor dado dc t’, sc calcula c'» cn la Kcuati^n i5.25), y sc compara 
con los valorcs cn cl ()uadro ) I de prcsion dc vapor, hasta que los valorcs 
calculados v del madro coiiu idan Fn esu* cjcmplo, para x\ * 17 ?Cy los 
dcm.is datos del problcma sc calcula c| - I5.l(»*c, - 15.17 del Cimw© 5.1 I 
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B.6.1.4 MStodo de Thomtwe/te 

Kite m^todo sc desarrollri correlacionando datos de evapotranspiracion 
potcncial medida cn cvaporranspir6metros localizados en hoyas hidrolo- 
gicas, con datos de temperatura media mensual y longitud del dia. 

Para un mes de 30 dias e insolacion diaria de 12 horas: 





(5.26) 


en donde: 

evapotranspiracion potencial mensual del mes j, no ajustada (cm) 
V temperatura media mensual del mes j, °C 
I: indice de calor 


12 

(5.27) 

i, - (i/5 )■«« 

(5.28) 

en donde: 


a: ecuacion cubica de la forma: 



4 -0675x1 O' 4 / - 0.771 x 10 -4 / ♦ 1.792 x 10~ 2 /+0.49 (5.29) 


Los valores obtenidos de E, deben ser ajustados a la longitud del dfa y al 
numero de dias en el mes. Debido a dicho ajuste, los valores de Ej obte¬ 
nidos deben ser multiplicados por el factor de correccion, el cual se pre- 
senta en el Guadro 5.4 y depende de la latitud y el mes. 

5.6.1.5 Metodo de Bleney y Criddle 

E*te metodo fur desarrollado principalmente para aonas iridas y semiaridas. 
Uuliza come parimetros la temperatura media mensual y un factor ligado 
a la longitud del dia. Los datos son obtenidos con base en la formula: 


100 


sistema ingles 


(5.30) 
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en dondc: 


I in *m« umimni* Inch n>» rIa 


U: uso consuntivo mcnsual (en pulgadas). Se define como la cantidad de 
agua utili/ada ya sea por vegetation natural o de cosecha en la trans 
piracitSn y en fabrication de tejido dc la planta para un optimo creci- 
miento, junto con cl agua evaporada del suclo adyaccntc, nieve o dc 
prccipitacion interceptada. 

t: temperatura media mcnsual (*’E) 

p: porcentaje dc horas diurnas en el mes sohre el total de horas diurnas 
en el ano, cuvos valores se presentan en el Cuadro 5.5; dependc de la 
latitud y del mes. 

K coeficiente de uso consuntivo mcnsual, valor empfrico que dependc 
del tipo de cultivo, del mes y dc la region, En el Cuadro 5.6 se pre¬ 
sentan valores ti'picos promedio. 

En si sterna decimal, la formula es igual a: 

U - {Kp/\00) (45.72 / + 812.8) (5.31) 

en donde: 

K: coeficiente dc uso consuntivo, presentado en el Cuadro 5.6 

U: uso consuntivo mensual (mm) 

p: porcentaje de horas diurnas en el mes sohre el total de horas diurnas 
en el ano, presentado en el Cuadro 5.5 

t: temperatura media mensual ("C) 

El uso consuntivo para la estacion de cosecha puede ser estimado por la 

relation de Blaney-Criddle. 


U - K % B (sistema ingles) (5.32) 

en dondc: 

U: uso consuntivo de agua para la estacion de cosecha (pulgadas) 

K t : coeficiente cmpi'rico en la estacion dc cosecha para un cultivo deter* 
minadn. Valores tipicos se presentan en el Cuadro 5.7 

B: es la suma dc los factores de uso consuntivo mensuales para la esta¬ 
cion deiernunada de la cosecha 

B: 2 (t p/100) 

t: temperatura media mensual (°F) 

p porcentaje de horas diurnas cn el mes sohre el total de horas diurnas 
en el ano. En el Cuadro 5.5 se presentan estos valores. 
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Cuadro 5.5 Porcenla|e de horas diurnas. P. en la ecuaddn da Burney Crlddle 


Latitud gradoa 


60 

50 

40 

35 

30 

25 

20 

15 

10 


4.67 

5 98 

6 76 

7 05 
7 30 
7 53 
7 74 
7 94 
0 13 


565 
6 30 

6 72 
6 88 

7 03 
7,14 
7.25 
7 36 
7 47 


8 08 
8 24 
0 33 
8 35 
8 38 
6 39 
8 41 
0 43 
0 45 


9 65 
9 24 
8 95 
8 83 
8 72 
0 61 
8 52 
0 44 
8 37 


11 74 12 39 

1068 10.91 
10 02 10 08 
9 76 977 


12 31 10 70 

1099 1000 


10 22 9 54 

9 93 9 37 


9 53 
9 33 
9 15 
8 98 
8 81 


9 49 
923 
9 00 
8 80 
060 


9 67 
9 45 
9 25 
905 
8 86 


9 22 
9 09 
8 96 
8 83 
871 


8 57 
8 46 
8 39 
6 36 
8 33 
8 32 
8 30 
8 28 
025 


6 98 

7 45 
7 75 
7 07 

7 99 

8 09 
8 18 
8 26 
8 34 


5 04 

6 10 
0 72 
8 97 
7 19 
7 40 
7 50 
7 75 
7 91 


4 22 

5 85 
0 52 

6 86 
7 IS 
7 42 
7 66 

7 08 

8 10 


0 

8 50 7 66 8 49 

8 21 

8 50 

8 22 

8 50 

8 49 

8 21 

8 50 

8 22 

8 50 

Sur 










10 

806 7 87 853 

8.09 

8 18 

7 86 

8 14 

8 27 

8 17 

862 

8 53 

088 

20 

9 24 8 09 0 57 

7 94 

7 85 

7 43 

7 76 

803 

0 13 

8 76 

8 87 

9 33 

30 

9 70 0 33 8 62 

7.73 

7 45 

6 96 

731 

7 76 

807 

8 97 

9 24 

9 85 

40 

10L'/ 0 63 867 

7 49 

6 97 

6 37 

6 76 

741 

8 02 

9 21 

9 71 

10 49 

Cuadro 5.8. Coeficientes de uso consuntivo mensual K para uso en la ecuacibn da Blanay Coddle 


Cosecha 

Regibn 

Mar. 

Abr. 

May. 

Jun 

Jol. 

Ago 

Sap. 

Oct. 

Nov 

Alfalfa 

California, zona 
costera 

0 60 

0 65 

0,70 

0 80 

0 85 

0.85 

0 80 

0 70 

0.60 


California, interior 

0 65 

0 70 

0 80 

090 

1.10 

1 00 

0 85 

080 

0 70 


Dakota del Node 


084 

0 89 

1 00 

0 86 

0.78 

0 72 




Utah, St George 


088 

1.15 

1 24 

0 97 

0 87 

001 



Maiz. 

Dakota del Node 



0.47 

0 63 

078 

0.79 

0 70 



Algodon. 

Arizona 


0 27 

030 

049 

0 86 

1 04 

1.03 

081 



Texas 

0.24 

022 

061 

0 42 

0.50 





Cultivo de huertos 

Arizona 

0 57 

060 

060 

0 64 

0 64 

0.68 

068 

0 65 

062 

Citricos 

California, zona 

costera 


0 40 

0 42 

052 

0 55 

055 

0 55 

050 

0 45 

Pastos. 

California, 
localidad Murrieta 



084 

0 04 

0 77 

0 82 

1 09 

0 70 


Papas 

Dakota del Node 



0 45 

0 74 

0 87 

0 75 

054 




Dakota del Sur 



0 69 

0 60 

0 80 

0 89 

0 39 



Cereales menorea 

> Dakota del Node 


0 19 

0 55 

1 13 

0 77 

0 30 




Trlgo 

Sorgo. 

Texas 

Arizona 

064 

1 16 

1 26 

0 87 

0 34 

0 72 

0 97 

082 

060 

Kansas 




080 

094 

1 17 

088 

0 47 



Texas 




026 

0 73 

1 20 

0 85 

0 49 


Soya. 

Arizona 




0 26 

058 

0 92 

092 

055 


Azucar da 

California, zona 


0 39 

0 38 

038 

0 37 

035 

038 



rernolacha 

costera 

California, Interior 


0 30 

0 80 

0 86 

098 

091 

0 41 




Montana 





083 

1 05 

1 02 



Huilalt/as 

California. Intarloi 

0 19 

0 26 

0 38 

0 55 

0 71 

062 

069 

0 37 

038 
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Cuatfro 8.7. Coeflclentes da uso consuntlvo estaclonal K» en la ecuacldn 
da Blanay Criddla, para coaachaa Irrigadas. an el Occldanfa da los Estados Unldoa. 


Coeeeha 

Longltud de perlodo 
o eatacldn de coaecha 

Ka 

Alfalfa 

Entre heladas 

0.80-0.85 

Frfjolet 

3 meses 

0 60-0.70 

Ma/z 

4 meses 

0 75 0 85 

Algoddn 

7 meses 

0 65 0.75 

Uno 

7-8 meses 

080 

Cereales menores 

3 meses 

0.75 0 85 

Sorgo 

4-5 meses 

0 70 

Culttvos de huerlos, cftricos 

7 meses 

0 50 0 65 

Nuez de nogal 

Entre heladas 

0.70 

Paatos 

Entre heladas 

0.75 

Tr9bol ladino 

Entre heladas 

0.80 0.85 

Papas 

3 1/2 meses 

0.65-0 75 

Am» 

3-5 meses 

1.00-1.20 

Azucar de remolacha 

6 meses 

0.65-0.75 

Tomates 

4 meses 

0 70 

Vegetates pequeftos 

3 meses 

0.60 


5.6.1.6 Formula de Turc 

Turc cstudio datos de 254 hoyas hidrograficas de todo cl mundo. 
De acuerdo con Turc: 


en donde 


£ 




t: evapotranspiracion media anual (mm) 

P: precipuacion media anual (mm) 

L(t): 300 4 25t 4 0.05t 

t: temperatura media anual (°C) 


(3.33) 



>/ 


V 


EvAPonAci6N y Evapotran9piraci6n 


171 


5.6.2 Metodos de medida 
5.6.2.1 Aparatoa 

a. Evaporimctro ordinario 

Es un recipiente ciKndrico de eje vertical abierto hacia la atmosfera, que 
puedc estar enterrado o no. 

Contiene agua en estado liquido. La disminucion del nivel de agua mide 
el cocientc V/A; V es el volumen de agua que se evaporo en un intervalo 
dc ticmpo dctcrminado y A el area de la seccion recta del recipiente. 
Dado que la densidad del agua en el estado liquido es practicamente 
constantc, cl cvapori'metro mide, por consiguicnte, el cocientc m/A; m es 
la masa del volumen V, y p la densidad del agua, en la siguiente ccuacion: 


V m ]_m 
A p A 


(5.34) 


Uno de los evaporimetros mas utilizados en el mundo occidental es el 
Tanque Clase A, desarrollado por el U.S. Weather Bureau. La figura 5.9 
presenta sus caracteristicas principales. 



Figura 5 . 9 . Tanque Cla9e A USWB. 


La constantc evaporimctrica k es la constante de este aparato para pasar 
inforinaci6n a evaporation de un embalse. 

(5J5) 


£ t mbtlu ■ ^ £ t < 

En general, k varia entre 0.7 y 0.85 
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b Atmometros 

Son evaporimetros cuya supcrficic es porosa y esta embebida cn agua. 
FI de Picbe es cl mas usado. 

Los principales problemas de los evaporimetros es que alteran las condi 
ciones fisicas del ambiente en el sitio de localizacion. Dan valores que 
no describe!! la transfcrcncia natural del vapor de agua hacia la atm6sfe 
ra, dado que corresponden al caso especial en que la superficie evaporan 
te es agua liquida o esta embebida en agua liquida. 

5.6.2.2 Metodo de balance hidrico 

a. Descripcion 

Se utiliza para este metodo el llamado evapotranspirometro, inicialmente 
desarrollado por Thorntwaite. 

Consiste esencialmente en un tanque cnterrado, cuya superficie y area 
advacente esta empradizada. El tanque se llena en el fondo con una capa 
de grava de 10 cm, y encima con suelo de la region tamizado, segun los 
pertiles originales del terreno. Sobre la superficie del terreno se siembra 
el tipo de vegetacion o cosecha que se desee investigar. 

Del fcndo del tanque sale una tuberia que termina en un subterraneo, 
donde es hecha la medida del agua drenada a traves de un vaso graduado. 
El mi'nimo recomendado es de 3 unidades de evapotranspirometros, para 
asi obtener una idea del valor medio de la grandeza hidrologica que se va 
a medir. 

b. Obtencion dc evapotranspiracion 

Con los datos del agua drenada por la tuberia y medida diariamente, y 
dc los datos dc irrigation y precipitation sobre el tanque, se calcula la 
evapotranspiracion por periodos. 

Estos periodos son obtenidos observando cada vez que el drenaje de 
agua por la tuberia llega a ser mcnor de un litro por dia, valor ton el cual 
se supone que el suelo esta prdximo a la capacidad de campo; esta carat- 
tcristica se define como la maxima cantidad dc agua que puede ser reteni- 
da contra la fuerza dc gravedad (capacidad dc sostenimiento de agua en cl 
suelo cn la zona no saturada). Generalmente se pueden obtener pcrio¬ 
dos dc 7 a 10 dias. 


/»♦/-/) 

A 


(mm/periudo) 


(SJ6) 
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E: evapotranspiracion 

P: precipitacion (se debe tener un pluviometro instalado ccrca), en It/pe 
riodo 

I: irrigation, en It/periodo 

D: drenaje de agua por la tuberia, en It/periodo 

A: area del tanque, en m ? 

Basta, cntonces, dividir entre el numero de dias del pcri'odo para asi ob- 
tener la evapotranspiracion media diaria. 

La irrigacion periodica debe ser llevada a cabo cuando bay falta de lluvia. 

















CAPITULO 



Escorrentia 

superficial 













6.1 GENERALIDADES 


a escorrentia superficial es el fenomeno mas imponante dcsde cl 
punto de vista de ingenieria, y consiste en la ocurrencia y cl trans 
porte de agua en la superficie tcrrestre. 

La mayoria de los estudios hidrologicos cstin ligados al aprovechamiento 
del agua superficial y a la protection contra los fenomenos provocados 
por su movimiento. 

De la precipitacion quc alcanza el suelo, parte queda retenida ya sea cn 
depresiones o como pelicula en torno a particulas solidas. Del cxcedente 
de agua retenida, parte se infiltra v pane cscurre superficialmentc Se Jc 
fine como exceso de precipitacion la precipitacion total cauia al suelo me 
nos la retenida e infiltrada. 

Puede ocurrir que el agua infiltrada venga, posteriormente, a atlorar en la 
superficie como fuente de una nueva escorrentia superficial. 

La escorrentia superficial comprcndc cl exceso de la precipitation quc 
ocurre despues de una lluvia intensa y se mueve libremcntc por la super 
ficie del terrene, y la escorrentia de una corriente de agua, quc puede ser 
alimentada tanto por el cxceso de precipitacion como por las aguas subtc 
rrineas. 

6.1.1 Factores que influyen en la escorrentia superficial 

Lstos factores pueden scr de naturaleza climitica (rclactonados con la 
prccipitacirSn), de naturaleza fisiografica (ligados a las caractemticas fisi 
cas de la hoy a) y de naturaleza bumana (relacionados con la inicrvcncidn 
Humana). 
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6 1.1.1 Factores climaticos 
•• Intrnsidad de precipitacion 

(.uanto mayor es la intcnsidad dc precipitacion mas rapido el suelo col 
ma su capacidad de infiltracion, y se provoca un exceso de precipitacion 
que escurrira superficialmente. 

b. DuraciOn dc la precipitaciOn 

La duracibn de la precipitacion es directamente proporcional a la esco- 
rrenti'a superficial: para lluvias de intcnsidad constante habra mayor 
oportumdad de escorrentia superficial cuanto mayor haya sido su dura- 

ci6n. 

c. Precipitacion antecedente 

Una precipitacion que ocurre cuando el suelo esta humedo dcbido a una 

u'?* anterior, tcndra mayor facilidad de convertirse en escorrentia su- 

perficial. 

6.1.1.2 Factoraa fisiograflcos 

a. Area 

La extension del area esta directamente relacionada con la mayor o me- 
nor cantidad de agua de escorrentfa superficial que la hoya puede gene- 

b. Permeabilidad 

Influye directamente en la capacidad de infiltracion. Cuanto mas permea¬ 
ble sea elsuelo .mayor sera la cantidad dc agua que puede absorber, dis- 
minuyendose asi la ocurrencia de exceso de precipitacion. 

$. 1.1.3 Factoraa humanoa 

a. Obras hidriulicas construidas en la hoya 

E * '!j Cit °‘ 1 POr t ' , T, pl0 ’ d . e Una prc$a> < l ue 41 acu mular agua en un embal- 
se reduce los caudales maximos de la escorrentia superficial y retarda su 

propagacibn r 7 
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Superficial 


b. RcctificaciOn dc rios 

Sc puede rectificar un no y esto aumenta la velocidad dc la escorrentia 
superficial en el tramo rectificado. 

6.1.2 Variables que caracterlzan la escorrentia superficial 

6.1.2.1 Caudal, Q 

El caudal, definido como cl volumcn de escorrentia superficial por uni 
dad dc tiempo, Q = V/t, es la principal variable que caracteriza la esco- • 
rrentia superficial. Se expresa en m 3 /s o I/s. 

- Caudal cspccifico, q 

Se define como el caudal Q dividido por el area de drenaje A de la hoya. 
Se expresa en m7s/km 2 6 1/s/km 2 . 

Sirvc como elemento comparativo entre hoyas. 
q = Q/A 

- Caudales miximos, medios y mmimos 

Es comun tener como datos que caracterizan a una hoya los caudales mi¬ 
ximos, medios y minimos en intervalos de tiempo determinados, como 
hora, dia, mes y ano. 

6.1.2.2 Coeficlente de escorrentia superficial, C 

Es la relacion entre el volumen de agua de escorrentia superficial total y 
el volumen total de agua precipitado, en un intervalo de tiempo determi- 
nado. 


( V escorrentia superficial \ 

V precipitado total ) murvJo d* t*mpo 

Estc coeficiente sc puede definir como relativo a una lluvia aislada o a un 
intervalo de tiempo en donde ocurren varias lluvias. Se debe aclarar que 
conociendo cl coeficiente de escorrentia para una determinada lluvia con 
cierta intensidad y cierta duracion en un area dada, se puede detenmnar 
la escorrentia superficial de otras prccipitacioncs de intensidades diferen 
tes, desde que la duracion de la lluvia sea la misma. 
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6. 1.2.3 Tiempo de concentracidn, t c 

I s el tiempo quo la lluvia que cae cn el punto mas distance de la corricntc 
de agua de una hoya toma para llegar a una seccion determinada de dicha 
corricntc. El tiempo de concentration mide el tiempo que se necesita 
para que toda la hoya contribuya con escorrentia superficial en una sec¬ 
cion considerada. Se mide en minutos u horas. 

6.1.2.4 Periodo de retorno, T 

Es el periodo de tiempo promedio, en anos, cn que un determinado even 
to (en este caso caudal), es igualado o superado por lo menos una vez. 

6.1.2.5 Nivel de agua, h 

Es una de las medidas mas faciles de determinar sobre una corriente de 
agua. Se expresa en metros o centimetros y se refiere a la altura alcanzada 
por el nivel de agua en relacion con un nivel de referenda, tal como se 
presenta esquematicamente en la Figura 6.1. 



Una crccientc se define como una elevation normal del nivel de agua 
dentro del lecho de la corriente de agua. Una inundacion se define como 
una elevation no usual del nivel de agua, que provoca desbordamientos y 
posibles perjuicios. 


6.2 Hidrogramas 

Sc denomina hidrografa o hidrograma de caudal, ver Figura 6.2, la repre¬ 
sentation grafica dc la variation del caudal en relacion con el tiempo. FI 
mtei valo de tiempo puede variar de horas a anos. 
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En la Figura 6.3 se presenta la variacion de nivel de agua medido cn una 
corriente, y determinado por medio de un limmgrafo, o medidor de nivc 
les de agua continues en el tiempo. Se puede notar que el nivel dc agua es 
proportional al caudal, y que el primero da una buena idea de la forma 
del hidrograma. 



Figura 6 3 Limnlgrama histbiico de crecienle 


6.2.1 Analisis de hidrogramas da craclenta 

Aislando picos de hidrogramas de crecicntes se puede anali/ar algunos 
fenomcnos de intcrcs en hidrologia. Para csto es nccesano conocer tamo 
el hietograma de lluvia productora en la hoya como el hidrograma de 
caudal cn la seccion del curso de agua correspondence a esta hoya. F.n 
general, la manera mas tied de analizar escos tenomenos es comar un hi 
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droprama a.slado, producto dc una lluvia quc cae al suelo despucs de un 
periodo no lluvioso dc algunos ciias. 

Sc drfinira, primcro quc todo, cl concepto dc precipitacion ncta o dc cx- 
ccso, cn algunos casos dcnominada precipitacion efectiva, para lo cual se 
suponc cl hictograma representado cn la Figura 6.4. 



Flflura 6 4 Hietoflrama de lluvia total 


EwATld I "7 ° de eXCeso ' ° Precipitacion efectiva. 

un n fr^ ln d' , erenC p prCC 'P' taCl6n total Y '■> inf.ltracion, en 

un mtervab de t.empo. Es tamb.en igual a la cantidad de precipitacion 

que produce escorrent.a superficial. En la infiltracion se incluyenlas per- 
didas por intercepcion y detention superficial. P 


• (nwn/Vtr) 

t Imm/hr) 


Lr 



Preclpi tocion n« to 
o d* «Kctao 

Convtocionat i 


I * Intantldad da pracipltocidn 
f • copocldod da infiltracion 
. CUf vo da Infiltracion 


t (minutoa) 


~~* ‘ cury o da intarcapcion 

V datancion auparficlol 


d. n.u . d. MMH, o p,.cip«.d6n •l.etlv. 
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Una vez definido estc concepto, se suponc quc sobre la hoya hidrogr.ifica 
en consideracion ha caido una lluvia como la presentada cn cl hictograma 
de la f igura 6.6. Ademas, cn la scccion del curso de agua corrcspondicnte 
a esta hoya sc ha presentado un hidrograma como el quc tambien es mos- 
trado cn la Figura 6.6, producto de la lluvia mencionada. 



La contribucion total de caudal en la seccion de la corriente de agua en 
consideracion se debe a: 

a. Precipitacion recogida directamente por la superficie libre dc las co- 
rrientes de agua de la hoya hidrografica en el sitio en consideracion. 

b. Escorrentia superficial directa, incluida la escorrentia subsuperticial. 

c. Escorrentia o caudal base (contribucion del nivel de agua subterraneo 
a la corriente de agua). 

El proceso es el siguientc: 

a. Punto A, donde comienza a aumentar el caudal 

Una vez iniciada la precipitacion, parte de esta es interceptada por la ve- 
gctacion y obstaculos, y retenida en las depresiones hasta llenarlas com- 
pletamente. Otra parte se infiltra en el terreno, supliendo su deficiencia 
de humedad. Esta parte corresponde al intervalo de tiempo to a t, en el hi 
drograma. 

Una vez cxccdida la capacidad de infiltracion sc inicia la escorrentia su¬ 
perficial directa, la cual corresponde al punto A en el hidrograma. 
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Si el Area cuhicrra por la precipitation conticnr la scccicSn de registro del 
hidrograma, cl aumento de caudal comicnza a notarsc cn cl mismo ins 
tame de iniciaci6n de la lluvia debido al cfecto del agua que cae directa 
mente sobre el ciuce. Si la lluvia cae sobre un area localizada aguas arriba 
de la seccion de la cornente, debera transcurrir un tiempo suficicnte para 
que la escorrentia superficial llegue al sitio de registro. 

b. Punto A - punto B (curva de concentration) 

I I punto B marca el punto de inflexion; sc determina graficamcntc y se- 
nala el comienzo de la crcsta del hidrograma. 

En el lapso de tiempo t* a th solamcnte ires componentes del hidrograma 
cstan contnbuycndo a la alimentacidn del caudal: 

- escorrentia superficial directa 

- precipitacion directa sobre la corricnte 
agua subterranea (caudal base) 

c. Punto B - punto D (cresta del hidrograma) 

El caudal continua aumentando hasta alcanzar un maximo en cl punto C, 
cuando toda la hoya esta contribuyendo. La duration de la lluvia ncta o 
de exceso cs menor o igual al intcrvalo de tiempo to a t c . Sc considera que ^ 
desde el punto B hasta el punto D, ademas de las tres componentes del 
hidrograma que estaban contribuyendo antes del punto B, esta contribu¬ 
yendo el tlujo subsuperficial. La componente que menos contribuye en 
este intervalo es la precipitacion directa sobre la corriente, la cual cesa an¬ 
tes del punto D. 

d. Punto D - punto E (curva de descenso) 

I I punto I) es un punto de inflexion que marca el comienzo de la curva 
de descenso del hidrograma. Este punto se localiza graficamente y senala 
el momento en que cesa la escorrentia superficial directa. Desde cl punto 
D hasta cl punto L el caudal esta compuesto exclusivamentc por flujo 
subsuperficial y agua subterranea. 

e. Punto E (curva de agotamiento) 

Punto que indica la termination de toda escorrentia superficial. A partir 
de este punto comicn/j la denominada curva de agotamiento, durante la 
cual los aportes al caudal de la corriente provicncn unicamcnte de las re- 

servas de agua subterranea. 
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6 2.2 Separation de las component** del hidrograma 

I s nccesario separar las componentes de un hidrograma para rstudiarlas 

i r id i id i. .i I mri 1 1 r d.lud*. , Lis Iryrs hs„ I, so „ d .»r 

rentes. Ademas de la escorrentia superficial directa y la precipitacion re 
cogida directamente sobre su superficie, las corrientes de agua reciben 
una contribution del nivel freatico subterraneo, cl cual tiene una varta 
uon debido a la precipitacion que se infiltra. 


6.2.2.1 Forma del hidrograma de agua subterranea 

Se analizara la variation del nivel freatico de la corriente dc agua para 
.tnali/ar su contribution al hidrograma de creciente. 



De acuerdo con la Figura 6.7, al inicio de la precipitacion el nivel de 
agua de la corriente y el nivel freatico estaban en las posiciones N y 
LL respcctivamente. Debido al agua infiltrada, posterior a la precipita 
cion y despues de suplida la deficiencia de humedad del suclo, el nivel 
freatico crece hasta llcgar a la posicion MM. Al mismo tiempo, debido 
a la escorrentia superficial cl nivel de agua de la corriente pasa de N a 
O. En grandes crecientcs puede ocurrir una inversion temporal de la 
escorrentia; es deeir que la elevacion del cursy dc agua supera la Co 
rrespondientc elevacion del nivel freatico y hace que cl agua fluya del 
no hacia el nivel freatico. 

En la Figura 6.6 del hidrograma de crccientc, la linca que represent* la 
contribution del nivel de agua subterranea al curso de agua cs la trA/ada 

A EE. 

















6 2 2 2 Mttodoa mas utllUadoa para la saparaclon 
da laa componantaa dal hidrograma 

T« dCl h,dr ° grama " CO : rcnt,a superficial directs y cn esco- 

ESS l "r UV P ara fl " tudl ° d ' la caractenstiL hidro- 

g cas de una hoya. y para algunos metodos dc prevision de crccientcs 
A p„„ de ,» I. I,ne, AFE de I. Fign„ 6.6 U mi. cormcm 
d.f.V I A I ' 1 SUpCrf, p' al d,rcc,a de la escorrentia base, cs dc muy 

,.~nr ■ pric '* m - «*" k»» 

a. Metodo dc la linea recta 

Es el mas elemental de todos; consiste en unir con una Imea recta los 
puntos A , de comienzo de mcremento del cauda! de! hidrograma yE de 
comtenao de la curva de agotamiento. El caudal por debafo de esa h'nea 

Si al ap ° rte dc y el rL a la cscorr^T 



Ftflur. W Separation component*, hidrograma. Mdtodo de la l/nea recta 


» T „„d» .1 fc,. ACE. St^? l Z£Se“ J “ **► 

testtsr*• - 

men teelZd ^ T**! T'*'* '"'i 1 ' *' ~'“ 

corremu pl'. TSJZZ t P . de e.- 

Ecuacion 6 I * P«cipit»ci6n, dc acucrdo con la 

P» •' ire. de d„- 

ya, se determina la prectpitacion o lluvia ncu o dc c*ceso. 
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h. Metodo de las dos lineas rectas 

Consiste en trazar una prolongacion de la curva de agotamiento anterior al 
comienzo dc la crccientc cn consideracion, y prolongarla hasra <ortar la ver 
tical trazada cn la abscisa correspondicnte al caudal pico del hidrograma FI 
punto asi determinado se une mediante una recta con el punto E de comien 
zo dc la curva dc agotamiento del hidrograma cn consideracion. 



Flgura 6.9. Separacidn componentes hidrograma Metodo de las dos tineas rectas 


c. Metodo de la linea curva 

Algunos autores prefieren reemplazar las dos rectas del caso anterior por 
una curva suave que se inicic tangente a las curvas normales de agota- 
miento antes y despues del hidrograma de creciente considcrado. 



Flgura 6 10. Saparackta componantaa hidrograma Matodo da la Imaa curva 
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6 2-2 3 Determinacidn del punto E de inlcio 
de la curve de agotamiento 

a. Metodo visual 

P«>cediniiento mcnos prcciso consiste en localize el punto E de ma- 
nera visual, mediante la observacion de la parte de las curvas de des- 
censo y agotamiento del hidrograma. Normalmcnte, el punto E se 
toma en el punto de maxima curvatura de las curvas, de tal manera que 
el periodo de tiempo entre el punto C (pico del hidrograma) y el pun- 

to t es siempre igual a un numero entero de dias u boras, seeun el ta- 
mano de la hova. 8 



FlBur. 6 . 11 . Delerminacion Inlcio curva de agotamiento. Metodo vl- 


b. Metodo de la curva normal de agotamiento 

En casos de hoyas hidrograficas con datos historicos de hidrogramas de 

f*" meU f°, da bucnOS rcsulta dos. Esta curva se dibuja super- 
pomendo la parte de las curvas de desccnso y agotamiento de Jarios hi- 

cons,deTaci6n e,Str ° S dc la COrric ' ltc dc »»» «• 

El metodo para desarrotlar tal curva consiste en empalmar las secciones 

ner d una‘T * * e ° tam ' Cn, ° de var ' os l,ldr<, Kramas registrars, liasta obte 
ner una curva compues.a que cubra la gama nccesaria de valores de cau¬ 
dal, tegun se veen la Figura 6.12. 
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Figura 6.12. Determmaci6n inicio curva de agolamiento Traaado de la curva nor 
mat de agotamiento 


La curva normal de agotamiento definida sc superpone a) hidrograma dc 
creciente que se esta analizando, corriendola de derecha a izquterda hasra 
lograr un punto en que las curvas de desccnso y agotamiento del hkhro 
grama que se esta considerando y la curva normal de agotamiento coinct 
dan. El punto E del inicio de la curva de agotamiento del hidrograma 
analizado sera aquel en el cual las dos curvas sc separen cuando se recorre 
de derecha a izquierda la curva normal de agotamiento en relacion con la 
curva de agotamiento del hidrograma histonco. 



Figura 6 13 DatannmacKJn mtuo curva da agotanuanto Maludo da la curva 
tamiunlo 
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c. Metodo empfrico dc Linsley 

I sir metodo empfrico fuc propucsto por l.insley para cuencas pcqucnas. 


N - 0.827 d 0 ' 


(W) 


N: ticmpo cntre el pico del hidrograma y cl punto E del inicio de la cur- 
va dc agotamiento, dias 

A: area dc drenaje dc la hoya hasta cl sitio cn consideracion, km 2 



Figure 6 14. Determ Inaclbn Inicio curva de agotamiento MAtodo empi- 
fleo de Snyder K 

d. Metodo prafico 


Este metodo consiste en dibujar en papcl semilogaritmico la curva dc 
escens° y agotamiento Es conveniente cuando la curva comprcndida 
entre D y t. o curva de descenso (de flujo subsuperficial y agua subterra- 
nea combmados). y la curva de agotamiento, pueden representarse cn 
lorma matematica por ecuaciones del tipo: 


Q - Qo e'*" ■*> 


en donde: 


(63) 


Q: ordenada del hidrograma de crecientc para cl tiempo t 
Q 0 : ordenada del hidrograma de crecienie para el tiempo t„ anterior a t 
K una constante que depende de la hoya y es diferente para la curva d 
•Jckcnso y para la curva dc agotamiento. 
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Tomando logaritmos a ambos lados dc la fbrmula anterior: 


log Q - log Qo - K (t - to) log e 

<*.«) 

log Q - log Qo- 0.43 K(t-to) 

(4.5) 

0.43 K(t - to) - log Qo - log Q • log 

(4.6) 


K - log 


JIL 

0.43 (t - to) 





C. ) 
l ^ 



Figure 6.15. Determinacibn inicio curva de agotamiento 
Metodo grAfico 

Para la curva de descenso DE, K = Kl. Para la curva de agotamiento des^ 
de el punto E, K = K2. El valor de Kl es diferente del de K2. 

El punto de corte de ambas curvas (punto E) corresponde al inicio de la 
curva de agptamicnto. 

Cuando las curvas de descenso y agotamiento definidas no siguen la ley 
cxponcncial es imposible dibujar las dos rectas, con pendientes respccti 
vas dc 0.43 KI y 0.43 K2. Esto ocurre especialmente con cuencas grandes 
e irregulares, y con suelos de caracteristicas diferentes. 



























HiOROLOQIA EN IA iNOENIERlA 


6.2.3 Curva de agotamiento de agua de un acuifero 


Como sc menciono anteriormente, la parte de la curva desde el punto E 
del hidrograma de la Figura 6.6 se dcnomina curva de agotamiento de 
agua en el suclo o de un acuifero. 

La ecuacion de la curva de agotamiento, de utilidad para el estudio de 
crecientes, puede ser deducida considerando la siguientc hipotcsis simpli- 
ficante: la variacion, con el tiempo, del caudal en el acuifero es proportio¬ 
nal al propio caudal de la escorrentia base, asi: 

^ - -KQ (6.8) 

K, como se dijo en la Ecuacion 6.3, es una constante para cl acuifero o la 
hoya hidrografica en particular. 


Integrando, 





Donde Qo es el caudal en el punto E del hidrograma, o inicio de la curva 
de agotamiento, origen del conteo del tiempo (t = Q 


Q ■ Qq 


(6.9) 


6.2.4 Clasificaclon de crecientes 

El Cuadro 6.1 prcsenta la clasificacion de crecientes de las corrientes de 
agua, segun Horton, lo cual es de mucha utilidad para el entendimiento 
dc los fcnomcnos relacionados con la precipitacion, la infiltration y la es¬ 
correntia superficial. Los graficos del Cuadro 6.1 se reficrcn a la cresta 
descendente y a las curvas dc desccnso y agotamiento de un hidrograma 
de crccicntc. 

i n los tres casos en que apareccn, las crecientes tipo 1 a 3 son debidas a 
las dderencias entre las proporciones de aumento del caudal y del agota¬ 
miento de agua en el suelo en un intervalo de tiempo. Si esa diferencia es 
negativa, la recta mn es descendente (a); si es positiva mn es ascendcntc 
(c); finalincntc la recta mn es horizontal (b) si las proporciones de au 
memo del caudal y agotamiento de agua en el suclo son iguales. 
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6.3 Medidas de Caudales 
6.3.1 Vertederos 

a. Corrientes de agua muy pequenas 

Normalmentc se utiliz.a un vertedcro triangular de pared delgada con rl 
tin de obtener una mejor precision en la medida del caudal. Por qcmplo. 
el vertedcro tipo Thomson tiene la siguiente ecuacion: 


Q: Caudal, m J /s 

H: lamina de agua sobre el vertedero, m. 


Cuadro 6.1. Clasilicacion de crecientes de cursos de agua segun Hcrton 



TIPO 

0 

1 

2 

3 

Intensidad de lluvia 

0) 

<f (1) 

<i 

>1 

A 

Deliciencia de humedad 
del suelo OHS (2) 

>P 0) 

<P 

>F (4) 

<F 

Escorrentia superficial 

Qs 

Ninguna 

Ninguna 

(5) 

Os - Pe 

Qs* Pe 

Incremento del nivel 
fre&fico 

Ninguno 

P DBS 

Ninguno 

F OHS 

Aumento de escorrentia 
superlicial o incremento 
del nivel freAtico 

Ntnguno 

Incremento del 
nivet trealico 

solamente 

Solamente 

escorrentia 

superlicial 

Aumento de 

escorrentia 
superficial e 
muemenlo nivel 
treabco 


NOTAS 

(1) t capacidad de InlUliacfOn 

(?) OHS Vui (lutinickm Captlulo 4 paragrafo 2 

(3) P Pruupilacldn lolal 

(4) F Inlillracidn total 

(5) Pu Preclpitaudn utectiva ■* (i f) A I 
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Flours e.ie. Medici6n de caudales Vertedero triangu¬ 
lar tlpo Thomson. Secctdn transversal 


b. Corrientes dc agua pequenas 

Se puede utilizer un vertedero rectangular de pared delgada, tipo Francis 
por ejcmplo. ’ 

v*' 1 (4.H) 

cn dondc: 

H: altura de lamina dc agua por encima del vertedero. medida aguas arri- 
ba dc cste, a una distancta aproximadamente 6H, m 
L: ancho del vertedero, m 
Q: caudal, m J /s. 



npraft.17 Machrt6n de caudales Vertedero rectangular tlpo Francis 
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6.3.2 Molinetes 

Sc utilizan para corrientcs dc agua dc medianas a grandes, dondc la insta 
lacion de vertederos no es practica. Ln cste metodo sc utiliza la medida 
dc la velocidad dc la corricntc para cl calculo del caudal. 

Ill molincte cs un aparato que da la velocidad local del agua a traves dc la 
medida del numcro dc rcvolucioncs dc la helicc. Basicamcntc conststc cn 
una scric dc cazolctas que, impulsadas por la velocidad del agua, giran al 
rededor dc un eje al cual transmiten un movimiento circular; un siste- 
ma electrico permitc contar cl numcro dc rcvolucioncs (N) por umdad 
de tiempo, y cste valor sc rclaciona con la velocidad del agua (V) que se 
quierc hallar, con una ecuacion dc la forma: 

V~a + bN (6.12) 

en dondc a y b son constantcs para cada molinete. 

El pnneipio del metodo es cl siguiente: 

a. Sc divide la seccion transversal del rio cn un cierto numcro dc vertica¬ 
ls para el levantamiento del perfil dc las velocidades. 

b. Sc determina cn cada vertical cl perfil dc las velocidades por medio del 
molincte. 

c. Se halla la velocidad media dc cada perfil. 

d. El caudal sera la sumatoria del producto de cada velocidad media por 
su area de influcncia. 
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I n los casos de rios con pcqucna profundidad, usualmentc sc adopta una 
dt* las dos siguientes hiporesis simplicantes: 

l a vclocidad media en la vertical cs igual al promcdio de las velocida 
des medias a 0.2 y a 0.8 de la profundidad total de la lamina de agua, 
medida a partir de la superficie del agua. 

- I.a velocidad media en la vertical es igual a la velocidad medida a 0.6 de 
la profundidad total de la lamina de agua, medida a partir de la superfi¬ 
cie del agua. 

6.3.3 Curva de calibracldn de caudales h'quidos 

Una vez que la seccion de control para medicion de caudales ha sido es- 
cogida, se puede instalar en este sitio una regia limnimetrica o un limni- 
grafo. 

La finalidad de la regia limnimetrica es la de relacionar el nivel de agua en 
un rio con su caudal. El limnigrafo es un aparato que mide la variation 
continua en el ticmpo del nivel de agua en una seccion de una corriente. 
Dicha seccion se debe localizar en un trecho de la corriente rclativamcnte 
estahle, rectflineo y de facil acceso. 

De esta manera se miden, utilizando el molincte, los caudales en cl rio 
para varios niveles de agua. Anotando el caudal correspondicnte a un ni¬ 
vel de agua, se puede construir una curva de calibracion, que relaciona el 
nivel de agua en un determinado momento de la seccion con su caudal 
respectivo. 

La curva de calibracion normalmente deberia estar representada por una 
ecuacion del tipo: 


(6.13) 

en dondc: 

Q: caudal, m 3 /s 

h: lectura de mira, m 

a y n: constantes para cada seccion. 

Sin embargo, debido al hecho de que el cero de la regia limnimetrica no 
resulta siempre exaciamente en el punto en el cual cl caudal o descarga es 
igual a cero, la curva de calibracion puede tener, despues del ajustc con 
los datos de campo, la siguiente ecuacion: 


I I valor de b es igual al nivel del cero de la m.ra sumado o restado al nivel del n.. 

I"" ,,,u descarga igual a cero, que puede.in.idircon I(ondodi 1 

< on los datos de nivel y caudal determinados, las constantes a, I. y n pueden 
ser talculadas por medio del metodo dc minimos cuadrados, dado que 

log Q - log a ♦ n log (/; tb ) (6.13) 



Flyura 6.19. C&tculo de la curva de calibracldn de caudales liqul- 
dos en una estacldn hldrom^trlca 


Variando el valor de b se hallan valores respectivos de a y n de la ecua¬ 
cion anterior. Adicionalmentc se encuentra el respectivo coeficiente de 
correlacion resultante del metodo de minimos cuadrados para los datos 
historicos dc nivel h y caudal Q en relation con la ecuacion hallada El 
valor dc b que maximice el valor del coeficiente de correlation se define 
como el que ajusta mejor la curva de calibracion resultante, y sus corres- 
pondientes valores dc a y n son los definidos para la Ecuacion 6.14. 

Una vez obtenida la ecuacion Q = a (h ± b) n , la curva de calibracion se 
presenta de la manera mostrada en la figura 6.20. 



Q - a (h tb)' 


(6.14) 
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6.3.4 Estableclmlento de estaciones hidrometricas 

Una estacibn hidromctrica sirvc para cl establccimiento dc rcglas limni 
mltricas o dc un limnfgrafo cn una scccion del rio. 

Sc deben tener cn cucnta los siguientes cuidados para cl establccimiento 

dc cstos pucstos: 

a. Localization cn un trccho rectilmeo dc la corriente de agua, el mas es- 
tablc posiblc, y dc f$cil acccso. 

b. Vclocidadcs cn la scccion regularmcnte distribuidas y no muy reduci- 

das. 

c. Localization dc obras cxistentes fucra dc la zona dc ubicacion dc la cs- 
tacion hidromctrica. 

d. Rcsponsabilizar dc los cuidados dc la Icctura dc las rcglas limnimetri 
cas o cl cambio del papcl del limnigrafo a personas dc confianza. 

e. Controlar la exactitud dc la curva dc calibration y los trabajos del ope- 

rador. 


6 . 4 . Estimaci6n de la Escorrentia Superficial a Traves 
DE LOS DaTOS DE LlUVIA 


Usualmentc la escorrentia superficial que se dcsca conocer es aquella que 
rcsulta de una lluvia capaz dc producir una creciente cn cl curso o co- 
rriente de agua. 

En general, se puedc dcsear conocer la escorrentia superficial resultante 
dc una lluvia cualquiera. 


6.4.1 Formula raclonal 

De la dcfinicion dc cocficicnte de escorrentia, Ecuacion 6.1, se puedc escribir: 


V escorrentia superficial total V E 

Vprecipitado total V p 


Ve 

t 

Vz 


(6.16) 


Ahora bien: 


y 


Vf 

t 


- Qe 



l 


- lA 


(6.17) 


(6.18) 
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cn donde: 

Qe: caudal dc escorrentia dirccta 
i: intensidad dc la lluvia 

t: tiempo de duracion de la lluvia 

A: area dc drenaje 


Entonces, 



(6.19) 


LI numerador representa cl volumen de escorrentia superficial por uni 
dad de tiempo de duracion de la lluvia, y el denominador representa el 
volumen dc lluvia por unidad de tiempo de esta duracion: 


Qe - CiA (6J0) 

Al utilizar la formula racional, se supone que el caudal Qe toma un valor 
de caudal maximo (pico) Q p , cuando, debido a una cierta intensidad dc 
lluvia sobre un area de drenaje, es producido por esa precipitacion que se 
mantiene por un tiempo igual al periodo de concentration del caudal en 
el punto en consideration. Teoricamente, este es el tiempo de concentra¬ 
tion, que es el tiempo requerido para que la escorrentia superficial desde 
la parte mas remota de la hoya alcance el punto de interes. 

Entonces, el caudal Q p correspondicnte a una lluvia de intensidad i sobre 
un area de drenaje A, lluvia esta que dure un tiempo tal que toda el area 
de drenaje contribuya a la escorrentia superficial, siendo Q p el caudal ma¬ 
ximo de escorrentia superficial, esta dado por: 


Q, - CiA 


( 6 . 21 ) 


Ahora bien, si 
i, esta dado en mm/hr 
A, cn Km 2 , y 
Q P , en mVs 

Q, - 0.278 CiA (4-22) 

La aplicacion de la formula racional depende del conocimicnto del coefi- 
cicnte de escorrentia. 

L.n cl Cuadro 6.2 se presentan valores tipicos de dicho cocficicnte. 

Sc puedc tambicn calcular cl valor dc C para una lluvia dc caractcristicas 
conocidas, siempre y cuando sc conozca la respucsta de la hoya en termi¬ 
nus del caudal dc escorrentia superficial, dc acucrdo con la Ecuacion 6.1. 
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Cuftdro 6 2 Vnlores ital coeficlente d« escorrentia, C 


tipo de Area de drenaje coeficiente de 

ESCORRENTIA, C 


PRADOS 

Suelos arenosos, pianos. 2% 

0 05 0 10 

Suelos arenosos, promedio, 2-7% 

0 15 0 20 

Suelos pesados, pianos, 2% 

0 13-0 17 

Suelos pesados. promedio, 2-7% 

0 18-0 22 

Suelos pesados, pendientes, 7% 

0 25 0 35 

DISTRITOS COMERCIALES 

Areas de centra de ciudad 

0 70-095 

Areas vecinas 

0 50 0 70 

RESIDENCIAL 

Areas casas individuates separadas 

0 30 0 50 

Casas multifamiliares separadas 

040-0.60 

Casas multifamiliares umdas 

060-075 

Suburbana 

0.25-040 

Areas de apanamenlos de vivienda 

050-070 

INDUSTRIAL 

Areas hvianas 

0.50 0 80 

Areas pesadas 

0.60 0 90 

PARQUES. CEMENTERIOS 

0.10-025 

CAMPOS DE JUEGOS 

0.20-035 

Areas de patios de ferrocarriles 

0.20-0 40 

Areas no desarrolladas 

0.10-0 30 

calles 

Asfaltadas 

0.70-095 

Coocreto 

0.80-095 

Ladnllo 

0.70-085 

CALZADAS V ALAMEDAS 

0.75-0.85 

TECHOS 

0 75 0 95 


6.4.2 Formulas empiricas 

l.sus formulas se prcscntan en cl Capt'tulo 7, que trata de la estimation 
de crecttAU’i 
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6.4.3 Hidrograma unltarlo do una hoya 
6.4.3.1 Definition 

Fs cl hidrograma de escorrentia superficial total rcsultantc de un volu 
men unitario de lluvia neta, uniformemente distribuido cn espat io y 
tiempo. La altura d de la lluvia neta corresponde con la altura de esco 
rrenti'a superficial total del hidrograma unitario. 



(*J3) 


en donde 

d: lluvia neta total (mm) 

A: area de drenaje (Km 2 ) 

Qu: escorrentia superficial total (mVs) 
t: tiempo del hidrograma unitario de la hoya (hr) 

I)e nuevo, las lluvias netas sc suponen de distribution uniforme y de in 
tensidad constantc en toda el area de drenaje de la hoya. 

6.4.3.2 Generalldades 

Lxisten dos suposiciones basicas en la teoria del hidrograma umtano: 

a. Las variaciones estacionales en las caracteristicas superficialcs de la 
hoya no se tienen en cuenta. Es decir que se considera que las precipi 
taciones antecedcntcs no tnfluencian la distribution en el tiempo de la 
escorrentia superficial producida por una lluvia dctcrminada. 

b. Para calcular la escorrentia superficial producida por cualquier otra 
lluvia neta, diferente de una lluvia neta unitaria, se supone que el siste 
ma es linear e invariante en el tiempo. 

Con estos principios, Sherman introdujo el denominado hidrograma uni 
tario, el cual es una herramienta uni en la transformacion de datos de llu 
via en caudal. 

6.4.3 2.1 Teona clasica de linearidad 

a. Ancho base constante 

I„ una hoya dada. hidro S rama$ de eKorremia superficial u.ial ^enerado* 
por lluvias de la misma duraeirSn tienen el niismo aneho base, sin impor- 
tar la intensidad de lluvia neta. 
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Ilmm/hr) 



t OQUOC#r<> { hor Ot ) 


* *| * t oguoccro 
Pj = *2* * oguoc«ro 



Flyura §21. Teorfa cl&slca de RnearkJad Ancho base constants 


b. Lincaridad 


En una hoya dada, los caudales de los hidrogramas de escorrentfa super¬ 
ficial son proporcionales a las alturas de lluvia neta productoras de tales 
idrogramas, para lluvias de la misma duracion. Esto es valido para cual 
quicr ticmpo t, de los hidrogramas. 


Hmm/hr ) 



t oguoctro ( horat) 


• 1 * * oguoctro 
i 2 x t oguoctro 



***** •-**- ctAttc* de fcioandad Principle de kneerided 


Escorreni Ia Sup e rficial 


203 


c. Superposici6n 


Es una consccuencia dc los dos anteriorcs postulados. Los caudales del 
hidrograma resultantc de escorrentfa superficial total, producido por llu¬ 
vias netas sucesivas, pueden ser hallados anadiendo los caudales de los hi 
drogramas de escorrentfa superficial total producidos por lluvias netas 
individuals, tomando en cuenta los tiempos en que ocurren tales lluvias. 
En cl ejemplo presentado en la Figura 6.23 se ilustra este principio. 



P = 3 x 2 = 6 mm. 


Hidrograma de escorrentfa 
superficial total producido por 
una lluvia de intensidad 3 
mm/hora y duracion de dos 
horas. 


Encontrar el hidrograma resultante de escorrentfa superficial para la si 
guiente lluvia neta: 



P, = 1.5 x 2 = 3 mm 
P 2 = 4 x 2 = 8 mm 


Hidrograma de escorrentfa 
superficial total producido 
por una lluvia de intensidad 
1.5 mm/hr y duracion de 2 
horas. 


Hidrograma de escorrentfa 
superficial total producido 
por una lluvia dc intensidad 4 
mm/hr y duracion dc 2 horas. 
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Hidrograma resultante dc cs 
corrcntia superficial total pro 
ducido por una lluvia dc 
intensidad 1.5 mm/hr y dura¬ 
tion dc 2 horas, seguida por 
una lluvia dc intensidad 4 
mm/hr y duracion dc 2 horas. 


Flgur ■ 6 23 Taorfa clAsIca de lloearldad Pdnclplo do 9uperposlcldn 


6 4.3.2.2 Hidrogramas unitarios producidos 

por una lluvia neta de 1 mm de altura 

La definition del hidrograma unitario, acoplado a las tres proposicioncs 
del numeral anterior, da la posibilidad de considerar este hidrograma 
como una caracteristica dc la hoya. 

Dado el hidrograma unitario producido por una lluvia neta dc intensidad 
uniforme con cierta duration, se pueden calcular las ordenadas del hidro¬ 
grama de escorrentia superficial correspondienie a otra lluvia neta de in¬ 
tensidad uniforme y de duracion igual a la de aquella productora del 
hidrograma unitario (normalmente adoptada igual a la duracion critica 
para el taltulo de hidrogramas de crcciente, cuya definition se vera en el 
numeral 6.4.3.5 dc este capitulo). 

La lluvia neta productora del hidrograma unitario normalmente se expre- 
sa igual a 1 mm de altura de agua sobre toda la hoya. En todos los casos, 
sinembargo, se debe especificar tanto la altura de lluvia neta caida sobre 
la hoya, como la duracion de dicha lluvia productora del hidrograma uni¬ 
tario especifico. 

Por el procedimiento presentado en el numeral 6.4.1. de este capitulo, se 
puede determinar, conocidos el volumen de escorrentia superficial total 
resultante de un hidrograma dc crcciente y cl volumen total de lluvia cai¬ 
da sobre la hoya, cl cocficicnte de escorrentia. 

Si se define Q u como el caudal de escorrentia superficial correspondiente 
al hidrograma unitario producido por una lluvia neta de 1 mm y de dura 
cion especifica, y Qk como cl caudal dc escorrentia superficial correspon¬ 
diente a un hidrograma de crcciente producido por una altura de lluvia 
neta h y dc la misma duracion que la lluvia productora del hidrograma 
unitario, por los principios enunciados en numerales anteriores, se tiene: 

V F = Volumen total precipitado = h x A 

Vj - Volumen escorrentia superficial total (V| /V p ) (h x A) 

Dc las Kcuacioncf (6 1) y (6.20), 


'.'Ml Ml |, | AI 


to* 


Qf - CiA - C J X A - 


VVhA VfhA 


V 


(h x A)t 


Yl 

t 


en dondc: 


h: altura total dc lluvia, mm 

A: area dc drenaje, km* 

i: intensidad dc lluvia, mm/hr 

C: cocficicnte de escorrentia, valor adimensional 

t: tiempo de duracion dc la lluvia, horas 


Q. - CiA - 

V„t 


(\mmA)h x A 
(h x A)t 


! mm A 


(*•24) 


(*•25) 


en donde: 

V u : volumen de escorrentia superficial total correspondiente a un 

hidrograma unitario producido por 1 mm de lluvia neta 

Ahora bien: 

Q- (1 mm x A)/t 1 mm 

Qf ’ (V E /V f )(hxA/t) " (V E /V,)h 

1 mm Qe V p QthA 1 mm 
" V E h " Vib { } 

q.-&— (4-2?) 

(V E /A)\mm 

Qu y Qh cstan normalmente expresados en m’/s, pero en las formulas an 
tenures se debe tencr en cuenta las unidades. 

La formula significa que las ordenadas del hidrograma unitano resultante 
Q u son iguales a las ordenadas Qk de escorrentia superficial del hidrogra 
ma dc crcciente analizado, dividido por una constante igual a (Vg/A x I 
mm), siendo V h cl volumen dc escorrentia superficial total del hidrogra 
ma dc crcciente analiiado. Dicho hidrograma unitario cs producido por 
una lluvia neta de 1 mm de altura y una duracion igual a la de 
neta productora del hidrograma dc crcciente histdneo. 




























6.4.3.3 Du reel On da la Hu via net a 

BAficamente, para cada duracion dc lluvia neta sc ticnc un hidrograma 
umr?no. El caudal pico dc un hidrograma unitario sera tanto mayor 
cuanto mcnor sea la duracidn dc la lluvia, y el tiempo base dc dicho hi¬ 
drograma sera tanto mcnor como mcnor sea la duracion dc esta lluvia. 

5.4.3.4 Tiampo da ratardo da la hoya 

Normalmcntc sc utilizan dos dcfiniciones para el tiempo dc rctardo cn la hoya: 
i. Tiempo entre el centro geometrico de la distribucion de la lluvia neta y 
el centro geometrico del hidrograma de escorrentia superficial, tr,. Se 
define como centro geometrico de un area cualquiera el valor que divi¬ 
de el Area cn partes iguales. 

b Tiempo entre el centro geometrico dc la distribucion de la lluvia neta y 
el pico del hidrograma de escorrentia, superficial, tr 2 . 

Es claro que esta ultima definicion es de mas simple de scr aplicacion, 
y que las dos dcfiniciones llevan a valorcs no muy diferentes. 

6.4.3.5 Duracldn critlca da la lluvia neta adoptada 
an la deflnlcldn dal hidrograma unitario 

Normalmcntc la duracion de la lluvia que ha de ser adoptada en la definicion 
del hidrograma unitario cs cl valor mi'nimo para el cual toda la hoya contribu- 
ye con escorrenda superficial. Si no se conoce esa duracion, llamada critica, se 
puede adoptar, segun Linsley, un cuarto del tiempo de retardo de la hoya. 



Por otro lado, etrudiando las curvas S resultantes de respectivos hidrogra- 
mas oe escorrenda superficial, se puede determinar la duracidn critica de la 
lluvia neta El anilisis de talcs curvas se presentari en cl numeral siguientc. 


6.4.3.6 Curvas S y la transformacldn da hldrogramaa 

6.4.36.1 Definlcidn 


La curva b es cl hidrograma de escorrenda superficial, el cual is 
por una lluvia neta continua de intensidad i constante y duracior 
segun se muestra en la Figura 6.25. 


Qm»* m i x A 



1 




T b titmpo (tor) 




-4 


Tb f iimpo (hr ) 


t, Tb !l•mpo (hr) 

- 4 ? 




f, ^ Tb fumpolhf) 






Tb tibwp* thr I 



generado 

infinita. 


( 6 . 28 ) 


Figura 6.26. Construcddn da una curva S 
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cn donde: 


Qma«: dcscarga de equilibrio de la curva S, m 3 /s 
i: intensidad de lluvia neta, mm/hr 

A: area de drenaje de la hoya, km 2 

6.4.3.6 2 Procedimiento 

La curva S puede ser usada para la conversion de un hidrograma unitario 
producido por una lluvia neta P t y duracion ti, en otro hidrograma unita 
rio producida por otra lluvia neta P 2 de duracion 1 2 . 

La curva S se construye como la suma de las ordenadas de los ludrogra 
mas unitarios producidos por lluvias netas de intensidad i t y duracion t|, 
continuos en el tiempo. 

Se requiere solamente Tb/ti hidrogramas unitarios para conformar una 
curva S, siendo Tb el ancho base del hidrograma unitario. 

El procedimiento para la conversion de un hidrograma unitario produci¬ 
do por una lluvia neta Pi de duracion ti en otro hidrograma unitario 
producido por una lluvia neta P 2 de duracion t> se desarrolla derivando 
una curva S (curva Si) del hidrograma unitario conocido (producido 
por una lluvia neta P| de duracion ti) y dibujando la misma curva S 
(curva S2), la cual se desplaza t 2 horas bacia la derecha. Las diferencias 
en ordenadas en las mismas verticales son las ordenadas de un hidro¬ 
grama unitario con una duracion de la lluvia neta t 2 y una altura de llu¬ 
via neta igual a (t 2 /t|) x P|. El nuevo ancho base del hidrograma 
unitario sera: 


Tbj - Tb\ - /| + 


(6.29) 


Siendo Tbi el ancho base del hidrograma unitario correspondiente a una 
lluvia neta P t de duraci6n t t . 

Para determinar finalmcnte el hidrograma unitario producido por una 
lluvia neta P 2 y dc duracion t 2 , las ordenadas del hidrograma unitario an¬ 
terior U ((t//t 1 ) x Pi, tj) deben scr multiplicadas por la relation P 2 /((t 2 /ti) 
x Pi), y asi sc obtienc el hidrograma unitario deseado U (P 2 , t 2 ). 
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*2 J_ 11111 [ 

Ti#mpo( horo») 




_Hidrogromo un.lonO producido P0f 

uno Uuvio n.tot 2 /», * ^ *2 


-U ( * 


•\ Ti«mpoU»oco») 
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6 4.3 3 Determinacidn dp la duracion cn'tica de la llu via 
npta por medio de la utilizacidn de las curvas S 

Al determinar hidrogramas unitarios dc cscorrentia superficial para una 
hoya espccifica, sc pucdcn construir curvas S para difercntcs duracioncs 
de la lluvia neta. La duracion maxima para la cual la curva S no presenta 
fluctuacioncs, principalmcnte ccrcana al caudal de cquilibrio, correspon¬ 
ded cn general, a la duracion critica dc la lluvia neta. 



Flgur* 6.27. Hidrograma unitario U(P 2 , t 2 ) obtenido por medio de 
curvas S a partir de un hidrograma unitario U(P,, t,) 



Figure 6 . 2 t Deftermnacrin critic* de la lluvia neta utilizando curvas S 


6,4.3 .7 Ejemplos dp calculos ana I it ic os de curvas S 

A partir dc hidrogramas unitarios con cicrta duracion de la lluvia neta t| 
»c pucdcn dcducir curvas S con la misrna duraci6n de lluvia neta. 


EsconnFNTlA Supfuficiai 


6 4.3 7 1 Caso en quo la duracidn de la lluvia neta 

es igual al intervalo de ttempo Af para descripcion 
del hidrograma unitario (Caso 1). 



Figure 6.29. Hielograma de lluvia neta e hidrograma unitario Caso t 


Volumen hidrograma unitario = 243.000 m 5 
Area de drenaje = 24.3 km 2 

t 8 

d x A * f Qf dt mj Q a di 
o o 


d x 24.3 km 2 - 243.000 m i; d - 10 mm 
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HiORQLOQIA EN LA INQENIERIA 


Cuadro 6.3. Ejemplo de c6lcuk> anahtico de curvas S (Caso 1). 


1 

t. 

(1)(h0 

Or, 

Incremento de la curva S, IS, 
(m*/.) 

(2) 

Curva S (3) 
S, (m 3 /s) 

1 

0 

0 



0 

2 

1 

5 

0 

= 0 

5 

3 

2 

10 

54 0 

= 5 

15 

4 

3 

20 

10+5*0 

= 15 

35 

5 

4 

15 

20+10+5+0 

= 35 

50 

6 

5 

10 

15+20+10+5+0 

= 50 

60 

7 

6 

5 

10+15+20+10+5+0 

= 60 

65 

6 

7 

2 5 

5+10+15+20+10+5+0 

= 65 

67.5 

9 

6 

0 

2 5+5+10+15+20+10+5+0 

= 67 5 

67.5 

10 

9 

0 

0+2 5+5+10+15+20+10+5+0 

= 67 5 

67 5 

11 

10 

0 

0+0+2 5+5+10+15+20+10+5+0 

= 67 5 

67 5 


NOTAS 

(1) El intervalo de tiempo seleccionado At para description del hidrograma unitario es igual 
a h = 1 hr 

(2) Incremento de la curva S. 

K -§Q* 

»-1 

(3) S, = IS, + 0 El 



Figure 6.30 Ejemplo de calculo analilico de curva S (Caso 1). 

6 4.3 7.2 Caso en que la duracion de la lluvia neta t, es diferente 
y mayor del intervalo de tiempo Af para descripcion 
del hidrograma unitario (Caso 2). 

I I intervalo dc tiempo seleccionado del hidrograma unitario At debe ser 
ul ijue sea lo suficientemente pcqucAo para detall.tr toda la forma de di 
elm hidrograma. 


EscorrentIa Superficial 



Figure 6.31. Hidrograma de luvla neta e hidrograma umtano Caso 2 


Volumen hidrograma unitario: 3.960.000 m J 
Area de drenaje: 396 km 2 

, ' V ’/ t 1 2 

. 2 r ' ' 'M» JxA - /Qfdf-/Q£dr 

r '• oo 

dx3%W - 3.960.000m 3 =* d-lOmm 


En el Cuadro 6.4 se presenta cl calculo de csta curva S. 


Para hallar curvas S provenientes de h.drogramas un.tanos con d.fcrcntt 
duraciones de la lluvia neta „ e intervalo* de tiempo At (para d«*cnpco 
dc dichos hidrogramas) sc rcquicrc: 


a El valor de At debe ser siempre menor o ,gua' al valor de 

b. El valor de At debe hacerse s.empre ,gual a „ o ser un submult,plo de t, 
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Cuadro 6.4. Ejemplo de cAlculo enaltlico de curve S (Caso 2). 


1 

% 

(1)(Hr) 


Incremented de la curve S, IS, 
(m 3 /e) 


Curva 6 (2) 
8, 

1 

0 

0 



0 

2 

1 

20 



20 

3 

2 

50 

0 

= 0 

50 

4 

3 

80 

20 

o 

CM 

H 

100 

6 

4 

120 

50*0 

u 60 

170 

6 

5 

180 

80+20 

s 100 

280 

7 

6 

240 

120+50+0 

- 170 

410 

6 

7 

160 

180+80+20 

- 280 

440 

6 

8 

100 

240+120+50+0 

= 410 

510 

10 

0 

80 

160+180+80+20 

* 440 

520 

11 

10 

40 

100+240+120+50+0 

- 510 

550 

12 

11 

30 

80+160+180+80+20 

= 520 

550 

13 

12 

0 

40+100+240+120+50+0 

= 550 

550 

14 

13 

0 

30+80+160+180+80+20 

- 550 

550 

15 

14 

0 

0+40+100+240+120+50+0 

= 550 

550 


NOT AS 

(1) El intervato de tiempo seleccionado del hldrograma unitario At es menor de ti 

(2) 8f IS.4 0E, 



6 32 E*»mpto de cAfcuio anabitto da cuivaa 6 (caao 2) 


EeOOWWEMTtA Sopwmw. 


31% 


6.4.3.8 E/emploa de cAlculoa analitlcoa de hldrogramae uniterloe 

6 4.3.8.1 Ejemplo 1 

Supongase una hoya hidrografica con una lluvia neta de 3 cm y de dura 
cion dc 2 horas sobrc toda la hoya, y un hidrograma unitario producidn 
por dicha lluvia en tal hoya, asi: 



a. <Cual seria el area de drenaje de tal hoya? 

b. Determinar el hidrograma unitario producido por una lluvia neta dc 
15 cm y duracion 1 hr sobre la hoya. 

Respuestas 

a. Calculo de area de drenaje 



3 cm x A 



6 hr 

— 


40 m' 6 hr 1 ^ 3600 s ^ 100 cm 

$ 2 ' 3 cm l hr I m 


A • 14.4 km 1 




b. Determination de curva S 
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Cuadro 6 5. Ejemplo 1 Cdteulo analitico de hidrograma unitarlo 
Delerminacidn de curva S 


t 

(hr) 

Of. 

(m’/e) 

Incremento* de la curva S, IS, 
(m J /a) 



Curva S, S| 
(m 3 /a) 

0 

0 




o 

1 

20 




20 

2 

40 

0 

_ 

0 

40 

3 

30 

20* 

- 

20 

50 

4 

20 

40+0 

3 

40 

60 

5 

10 

30+20 

, 

50 

60 

6 

0 

2044040 

- 

60 

60 

7 

0 

10430420 

- 

60 

60 

8 

0 

0420440 

= 

60 

60 


Para mejor detalle del hidrograma unitario se escogio un valor de tiempo 
At para su descripcion igual a I hr. F.s necesario este tiempo, pues debt 
ser como minimo igual al de la duracion de la lluvia neta para el nuevo 
hidrograma unitario. 

c. Determinacion del hidrograma unitario 


is -sr 


111 




2 hr 


—i 

gl 




_ 1.5cm * 2 hr 

P, ■ --= 3cm 


lj= I hr 


P,= -I 2 -! P, * 1.5 c 


PiBuf* 6 34 Eiemplo 1 Calculo analiUco de hidrogramas unitarios. Hieloflramas contlnuos de lluvia neta 


Cuadro 6.6. Eiemplo 1 Calculo analitlco de hidrogramas unitarios. 




Hidrograma 
unitario (1) 

Hidrograma 
unitario (2) 

t 

Curva S 

Curva S daaplazada 

P « 1.5 cm 

P = 15 cm 

(hr) 

(m 3 /a) 

1 hora 

y 1-1 hr 

y t-1 br 



(m 3 /a) 

<m 3 /a) 

(m 3 /a) 

0 

1 

0 

20 

0 

0 

20 

0 v 
200 

2 

40 

20 

20 

200 

3 

50 

40 

10 

100 

4 

60 

50 

10 

100 

6 

60 

60 

0 

0 

6 

60 

60 

0 

0 

7 

60 

60 

0 

0 


60 

60 

P 

0 

<1)P2 - 

(ttf»i)*P) - 

(1 hr/2hr) x 3 cm * 1 5 cm 




(2) Ordanada* H U paia P - 16 cm y I - 1/hr - (ordenadaa H U para P » 1 5 cm 

yi*vno*J5_ _ 
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6.4.3 8.2 Ejemplo 2 

Suponiendo una lluvia neta de 2.5 cm con una duracion de I hr sobre una 
hoya, y un hidrograma de escorrenria directa producido por dicha lluvia 
en tal hoya, asi: 

a. Determinar el area de drenaje de dicha hoya. 

b. Determinar el hidrograma unitario producido por una lluvia de ) ho 
ras y 15 cm de lluvia neta sobre la hoya. 



RESPUESTAS 

a. Calculo del area de drenaje 


p, . , x ft - 2.5 cm/hr * l hr - 2.5 cm 

P,*A -/Qf d,. 243000m* - .4-9.22 W 

0 ® 

b. Determinacion de curva S 
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Cumdro 4 7 E^mplo 2 Cilculo analitlco de hidrograma unNarlo 
D#1armlnac*6n da curva S 


t 

(hr) 

(<"*/•) 

Incramanlo d# la curva 8. IS, 
(m*/«) 


Curva S. S, 
(m*/a) 

0 

0 



0 

1 

5 

0 

« 0 

5 

2 

10 

5^0 

» 5 

15 

3 

20 

10+5+(f 

- 15 

35 

4 

15 

20*10+5*0 

* 35 

50 

5 

10 

15+20+10+5+0 

= 50 

60 

6 

6 

10+15+20+10+5+0 

= 60 

65 

7 

25 

5+10+15+20+10+5+0 

= 65 

675 

6 

0 

2.5+5+10+15+20+10+5+0 

= 67 5 

67 5 

8 

0 

0+2 5+5+10+15+20+10+5+0 

= 67 5 

67 5 

10 

0 

0+0+2 5+ 5+10+15+ 20+10+5+0 

= 67 5 

67 5 


Sc cscogio, para un mcjor detalle del hidrograma unitario, un ticmpo At 
para su description igual a 1 hora. 

Determination de hidrograma unitario: 

P, - 2.5 x \ hr m 2.5 cm 
hr 


P* m ? x x P\ m ^xl.b m 7.5 cm 



2lf 


SurewnciAL 


Cuadro 6 8. CAlcuk) aoalilico da hkJrogramai unitario* 


t Curva 8 Curva 8 daaplazada 
(hr) (m*/a) 3 horaa (mVa) 


Hidrograma (1) Hidrograma (2) 
unitario para unitario para 

Pi-7.5 cm P, -18 cm y 

yt*-3hr t, -3 hr 


0 0 

1 5 


2 

15 


3 

35 

0 

4 

50 

5 

5 

60 

15 

6 

65 

35 

7 

67 5 

50 

8 

67 5 

60 

9 

67 5 

65 

10 

67.5 

67 5 

11 

67 5 

675 


NOTAS 


0 

0 

5 

10 

15 

30 

35 

70 

45 

90 

45 

90 

30 

60 

17 5 

35 

75 

15 

2.5 

5 

0 

0 

0 

0 


(1) ?2 - Mi) X Pi = 7.5cm 

(2) Ordenadas H U para 15 cm y I = 3 hr = (Ordenadas H U para P * 7 5 cm y 
* 1 = 3 hr) x 2 


6.4.3.9 Hidrograma unitario sintetico - Metodo de Snyder 

Este procedimiento tiene utilidad cuando no sc hallan a mano los datos 
necesarios conjuntos de caudal y precipitacion historicos para la deduc¬ 
tion del hidrograma unitario de una hoya. 

La deduccion de los parametros para definir los hidrogramas umtanos 
sinteticos sc basa en las caractensticas geometricas y morfologicas de la 
hoya hidrografica. Se han desarrollado en la actualidad innumerables hi 
drogramas unitarios sinteticos, de los cuales solo se presenta aqui el de 
Snyder, el cual es tal vez uno de los mas conocidos. 

En la region de los montes Apalaches, en los Estados Unidos, Snyder cs- 
tablccio que: 
a. 


t , - 0.7517 0 ( 2 .* UP 


(4J0) 


cn donde: 

t : ticmpo dc retardo de la hoya, horas 

Ca: coeficientc adimensional, variable entre 1.8 y 2.2, tomando va- 

lorcs menorcs para hoyas con grartdes inclinaciones 

































L: longitud del no principal, desdc la divisoria de aguas hasta el 

punto en consideraci6n, km 

Lc: longitud desde el punto del rio principahmas proximo al cen 

tro geom^trico de la hoya, hasta el punto en consideracion, km 



en donde t r es la duracion dcJa lluvia neta, horas 


en donde: 


<7/> 


0.275 Q> A 

h 


(6.31) 


(6.32) 


q p : caudal pico del hidrograma unitario por milimetro de lluvia 

neta, (m 3 /s/(mm)) 

A: area de drenaje de la hoya, km 2 

Cp: coeficiente adimensional, variable entre 0.56 y 0.69, tomando 
valores mayores para hoyas con grandes inclinaciones 

d. El hidrograma unitario sintetico corresponde a 1 mm de precipitacion 
neta sobre toda la hoya. 


T 



(6.33) 


en donde: 

T: Tiempo base de la escorrenti'a superficial, dias 

f. Para otra lluvia neta de duracion t K diferente de t r , el tiempo de retardo 
correspondiente t pR , el caudal pico q pR y el cau.dal base T R , segun Lins- 
ley, son: 



(6.34) 

0.275C, A 

q m - L - 

b. 

(6.35) 

T l tpM 

r » ■ J *T 

(6.36) 
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g. Adicionalmcntc: 


6 _ o.iom 

HAI * 


W, 0 - 


V 


017836 


If 




" , I OR 


\7) 


( 6 .**) 


9?* 


sea que se trabaje con una lluvia neta de duracion t r o con duracion t K ; 
en donde: 


W ;s : ancho del hidrograma unitario, horas, correspondiente a un 

valor de las ordenadas igual al 75% del caudal pico q p o q PH 
W so : ancho del hidrograma unitario, horas, correspondiente a un 

valor de las ordenadas igual al 50% del caudal pico q p o q PK 


*-7 (' ~w — ) 

, / ( m'/s)/(mm) \ 

qp * “ A \ km 1 ) 


(6.39) 

(6.40) 


h. 



El valor de t P , tiempo de rctardo dc la hoya, cs «gu.tl al nempo 
ccntro geometrico de la duracion dc la lluv.a neta t„ v cl f>*co del 4 
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Con base en las caracterfsticas t„ q p , W 75 , W, 0 y T (o t PR , t R , q PRt W„ R , 

^ y U; sc traza cl hidrograma umtano dc cscorrentia superficial. Sc 
dene comprobar que 

J Qes dt • P m x A - 1 mm x A 

En case contrario, se debe ajustar el hidrograma (usualmentc cl tiempo 
base T o Tr) hasta lograr que se cumpla la anterior ecuacidn. 

6.4.3.10 G rtf lea do dlstrlbucldn 

Conocido un hidrograma unitario, o establecido uno sinteticamente sc 
puede const ruirun grafico cuyas ordenadas son los porcentajes de la es- 
correntfa superficial total en cada intervalo de tiempo. Se denomina gra- 
tico de distribucidn de la cscorrentia superficial. 




CAPITULO 7 

Estimation 
de crecientes 








7.1 Crecientese Inundaciones 

n general, una creciente es un fenomeno de ocurrencia de caudales 
relativamente grandes. Una inundacion se caracteriza por la ocu 
‘ rrencia de caudales grandes que se salen del canal de la corrientc. 
Una creciente puedc no causar inundacion, especialmente si se constru 
yen obras de control para tal fin. 

Por otro lado, aun no habiendo un aumento grande de escorrentia super 
ficial, podra suceder una inundacion en el caso de que haya alguna obs- 
truccion en el canal natural del rio. 

Para efectos de este capitulo, se trata del calculo de crecientes para pro- 
yectos de obras de control de dichos eventos. 

7.1.1 Calculo de una creciente 

Significa dar un caudal maximo de proyecto y, si es posible y necesa 
rio, su hidrograma de creciente (distribution de caudales cn el tiempo 
desdc el inicio del aumento de la escorrentia superficial hasta cl hnal 
de esta). 

7.1.2 Prondstico de crecientes 

Se aplica al calculo de una creciente de proyecto por extrapolation de 
los datos historicos para unas condiciones definidas como crmcas. I s 
el caso que se presenta si se poseen n anos de datos histor»co\ ^ 
quiere conoccr el caudal con un periodo dc rctorno i^ual a m an«is, cn 
donde m > n. 
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7.2 PerIodode Retorno, T 

Es cl ticmpo promcdio, cn anos, cn quc cl valor del caudal pico dc una 
crccicntc determinada es igualado o superado por lo mcnos una vcz. 

Fijacioncs del periodo dc retorno: 

a. Critcrios economicos 

I.a fijaci6n del periodo dc retorno puede ser llcvada a cabo por medio de 
critcrios econbmicos, tales como la comparacion de los costos anualcs de 
las obras con los danos producidos por crccientes. En la Figura 7.1 se 
presenta el resumen dc dicho tipo dc cstudios. 



^ ^ AnAIWt de cotlos anuales de obras para determinaclbn de parfodos de retorno 


b. Critcrios usuales 

E.n casos cn quc no se apliquen critcrios economicos, la fijacion del pc* 
riodo dc retorno se basa en criterios tales como: 

I Vida util de la obra 

II - Tipo dc estnjetura 

III - Facilidad dc reparaci6n y ampliacion 

IV Pcligro de perdidas dc vidas humanas 

Como critcrios usuales sc tienen los que aparccen cn cl Cuadro 7.1. 
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Cuadro 7.1. Criterios usuales para definicibn de periodos de retorno 


Tipo de proyerfo Periodo do retorno 

(eAoe) 


Desviacibn de crecientes en proyectos hl- 

droelbctrlcos 

Rebosaderos para crecientes de proyectos 
hidroelbctricos. dependiendo de si la presa 
es de lierra o enrocado. o de concreto 

Coleclores de aguas lluvias en ciudades. 
dependiendo del tipo de zona dentro de la 
ciudad 

Alcantarillas para carreteras 


25 a 50 

Mayor o igual a 1000 aflos o errterio de 
creciente maxima probable 

2 a 10 

1 1 a5 


c. Criterio dc riesgo 


Otro criterio es la fijacion, a priori, del riesgo que se desea asumir por el 
caso dc quc la obra llegasc a fallar dentro dc su tiempo de vida. 

Se define P(x * x«) como la probabtlidad de ocurrencia, o la probabiltdad 
dc que un cvento x sea mayor o igual a un valor dado Xo. 

Se define P(x < x 0 ) = 1 - P(x 2 x„) como la probabiltdad dc no ocurrencia, 
o la probabilidad de quc un evento x sea menor a un valor dado x„. 


P (x * x 0 ) 

P (x < x„) - 1 - P (x a x 0 ) 


(7.1) 

(7*2) 


I.a probabilidad de no ocurrencia dentro de n anos de la vida util de una 
obra: 


;-(/>( x<x,))» <7J) 

suponiendo quc los eventos dc ocurrencia scan independientes. 

La probabilidad de ocurrencia dentro dc n anos dc la vida util dc la obra, 
denominada aqut RIESGO PFRM1SIBLE, esta Jada por 

4 - I -/• l • (/>(* <x*f ( 7 . 4 ) 


Substituyendo (7.2) cn (7.4) 


(7«S) 


4.1-0 -P(x»x tf )y 
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Substituyendo (7.1) en (7.5) 

* - 1 -(1 -y )" 


(7.6) 


Reagrupando, 


(i i -i 

,.(,-^..1-1 

T -!- r 

!-(!-*)'• 


(7.7) 

(7.8) 

(7.9) 


Si la obra tiene una vida util de n anos, la formula anterior permite calcu- 
lar el periodo de retorno T, fijando el riesgo permisible k, el cual es la 
probabilidad de ocurrencia del pico de la creciente estudiada, durante la 
vida util de la obra. En el Cuadro 7.2 sc prcsenta el valor de T para varios 
ricsgos permisibles k y para la vida util de la obra n. 


Cuadro 7.2. Valores del periodo de retorno T (artos). 


Rieago Vida util da laa obraa, n (anoa) 

parmiaibla 


k 

1 

2 

3 

5 

10 

25 

50 

100 

200 

001 

100 

199 

299 

498 

995 

2488 

4975 

9950 

19900 

0 02 

50 

99 

149 

248 

495 

1238 

2475 

4950 

9900 

005 

20 

39 

59 

98 

195 

488 

975 

1950 

3900 

0 10 

10 

19 

29 

48 

95 

238 

475 

950 

1899 

025 

4 

7 

11 

IB 

35 

87 

174 

348 

695 

050 

2 

3 

5 

8 

15 

37 

73 

145 

289 

0 75 

1.3 

2 

27 

4.1 

7 7 

18 

37 

73 

144 

099 

10 

111 

1.27 

1 66 

2.7 

59 

11 

22 

44 


7.3 Analisis de la Naturaleza de los Datos de Caudal 

Para quc un fcnomcno sea completamcnte alcatorio, debe dcpcnder dc un 
numcro muy grande dc factorcs, dc un peso muy pcqucfto cada factor. 

Al anali/ar el hidrogranu dc un rio sc puede observar que los caudalcs no 
son completamcnte alcatonos. Dcpcndcn dc un numcro limitado dc tac- 
torcs talcs como preupitauon, gcologia, vcgctaci6n, topografia, prccipi* 
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tac.on amecedente, temperatura. estacion del ano, ohras en |„ corriemes 
dc agua, etc. Los pesos con que dichos (actores entran para form „ I, ,.< 

elTaud'l d U | PC - rf,C,a ’ qUC,Un r CntC con la c °ntribucidn sub.err.inea dan 

™L r '°’ n ° S ° n ,gUa ' eS - FS cUr ° que '» P^ip.tacion v los facto 

res geologicos entran con mayor peso. 

Un fenomeno comple.amente aleatono. las alturas pluvmme.r.cas anua 
les, por ejemplo, stgue una distnbucion dc probabdidades de Gauss „ 
distnbucion normal. 


Aunque tcoricamentc los valores de caudalcs maximos de una es.ac.dn no 
siguen una distnbucion normal, en la practica algunas veces dieba dis.ri 
hue ion sirve para reprcsentarlos adccuadamcnte. Otras distribucioncs tiue 
sirven para representar dichos caudales maximos son la log normal, la 
Pearson tipo III, la log-Pearson tipo III, la Gumbel v la log Gum be I. Por 
otro lado, existe el metodo de Fuller, del cual se ocupa la section 7 3 2 

7.3.1 Dlversos metodos de distribucion de caudales maximos 

- Distribucion normal 

Ver section 3.5.2.1 del Capitulo 3. 

- Distribucion log-normal 

Ver seccion 3.5.2.2 del Capitulo 3. 

- Distribucion Gumbel 

Ver seccion 3.5.2.3. del Capitulo 3. 

- Distribucion log-Gumbel 

Ver seccion 3.5. 2. 4. del Capitulo 3. 

- Distribucion Pearson tipo III 
Ver Anexo del Capitulo 3. 

- Distribution log Pearson tipo III 
Ver Anexo del Capitulo 3. 


7.3.2 M6todo de Fuller 


Fuller, estudiando las crecientcs del 
un metodo de extrapolation dc datos 
tribucion dc frecucntus* sino con el 
La regia cs la siguiente: 


rio Tohickon cn U S A., desarrollo 
histoncos, no con el uso dc una di\ 
uso dc una regia dc probabilidadcv 


a. LI valor mas probable del periodo dc retorno dc la trcticnic de «*rdcn 
i es n/i, siendo n cl numcro dc anos de datos. 

b. El valor mas probable Q del caudal de orden | es la media progrcsiv* 
dc los valores dc los caudales Q, coiocados en orden decrcvicnte 















MHM'MUIMI* IN' •» M'f MA 


; 

Q.-{]£<?. r i,ra ;-U.J.» ( 7 .io) 

• • - l 


c. Fxistc cmrc los caudalcs y los pcriodos dc rctorno mas probables la 
mguiente rclacirtn que permite extrapolation: 


f 

r f - - a ♦ b log T - i 5! 2 « • 


( 7 . 11 ) 


siendo 2, - , para j - 1 , 2 , 3 ,..., n 


en donde: 


Qmed' media de los caudalcs dc las crccicntes considcradas 
a y b constantes que se determinan con los datos de caudal historicos 



Por medio de las parejas de puntos (r„ log T) se puede determinar, a tra- 
ves dc un analisis de mtnimos cuadrados, los valores a y b dc la linea que 
mejor ajusta los puntos. Dichos valores sc utilizan en la ecuacion que 
permite la extrapolacion para determinar los caudalcs Q con un determi 
nado periodo dc retorno T: 

Q - QmeJ (a + b log T) (7.12) 

EJ ordenamicnto de los datos puede ser llcvado a cabo dc la manera si- 

guientc 
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Cuadro 7 3. MAIodo do Fuller Procedlmlento de cAlculo 


Ordan 

Caudal 





1 

o. 

** 

r l 

T 

loflT 




(aAoa) 


1 

Qm« 


U 

n/1 

log (n/1) 

2 

Q? 


h 

n/2 

log (n/2) 

3 

• 

• 

Oj 

• 

• 

(Q^Omed) 

^3 

n/3 

log (n/3) 

n # 

• 

• 

Qmtn 

(Qmlr/QfnBj) 

• 

• 

f n 

n/n 

log (n/n) 


Qmed 






7.4 Metodos de Pron6stico de Crecientes Basadosen Datos de 
Lluvia 

7.4.1 Hidrograma unitario 

Conocida una lluvia neta critica en una hoya, esto es la intensidad de 
dicha lluvia con una duracion que produzca la maxima escorrentia super¬ 
ficial (normalmente se adopta dicha duracion igual al tiempo de concen- 
tracion), y su hidrograma unitario correspondiente, se puede calcular el 
hidrograma de crcciente dc escorrentia superficial correspondiente a una 
lluvia total dada cualquiera. Cada lluvia tendra un periodo de retorno que 
se supone igual al periodo de retorno de la creciente. 

7.4.2 Formula racional 
7.4.2.1 General 

Q - Ci*. A (7.13) 


cn donde Q es el caudal pico de escorrentia superficial debido a una llu¬ 
via total de intensidad media i„, sobre la hoya con area de drenaie A, y C 
cs el cocficiente de escorrentia. 
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Para un pluviografo, puntualmenrc: 


KT” 

1 " ('<+ to) " 


(7.14) 


cn donde u es normalmcntc cl ticmpo de concentracion dc la hoya, y Tcs 
el periodo dc rctorno. 


Si la intensidad de lluvia i se presenta durante el tiempo de concentracion 
de la hoya (en el cual toda la hoya esta contribuyendo), el caudal de esco 
rrentia superficial en la hoya debera ser igual al caudal maximo. Los valo- 
res dc las constantes K, m, t 0 y n pueden ser hallados para cada 
pluviografo. Con t c conocido se puede hallar el valor de la intensidad de 
lluvia maxima sobre el pluviografo. 

La distribucion espacial de las intensidades de lluvia total critica sobre 
una hoya debe ser tal que la maxima intensidad (centro de la lluvia) este 
sobre el pluviografo de maxima precipitacion, y la intensidad disminuya 
alejandose del centro de la lluvia. 


7A.2.2 Lluvia total critica media sobre una hoya 

Se presentan dos metodos para el calculo de la lluvia total critica media: 

a. Ecuacion de Fhruling 


‘/,o - 1 - 0.009 yfr 


(7.15) 


en donde: 

i: intensidad de lluvia a una distancia r del centro de la tormenta 

i 0 : intensidad de lluvia en el centro de la tormenta 

r: distancia al centro dc la tormenta (m), con variacion desde cero hasta R 

Esta formula, en general, es valida para hoyas pequenas (R < 12000 m). 
Considerando un area circular, la formula lleva a la siguiente intensidad 
de la lluvia total media (im): 

H H 

i m --< f I 2 nr dr - -y /(1 - 0.009 VT ) 2 nr dr 

n R o 7i R o 


i, 


- i w (l - 0.0072 /7F ) 


(7.16) 
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Al valor de i m /i„ se le da el nombre de coeficiente de distribucion. 

La Ecuacion (7.16) sc usa tambien para areas no circulares, siendn R l.» 
mitad de la mayor dimension de la hoya, en m. 

Sc puede tambien involucrar el area A: 

im - io 0 ~ 0.0054 IfA ), Aenm 1 (7.17) 

b. Graficas de reduccion de la intensidad de precipitacion con el area 
de drenaje 

Es claro que teniendo la intensidad de precipitacion critica media se 
puede calcular el caudal pico de la creciente por medio de la formula 
racional. 

Con isoyetas dc aguaceros historicos de varias duraciones sc pueden pre 
parar curvas representativas para la hoya hidrografica del tipo: 



en donde: 


i 

i 


o* 

m* 


■iiMil.u! mixim* Jc l» lluvil '* hovl 
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7.4.2 3 MStodoe pere » I citcuto d»l (tempo de concentracion 
• Mcrtida directs utilirando t rat adores 

'ZTjt “"j ,T ' ntenS1 * CO ' OClr Un trazador radioactive en 

a dmsoru dc aguas de la hoya y medir el tiempo que toma el agua pars 
llegar al sitio de interns de la misma. agua para 

b. Formulas empiricas 

Hay bastantes formulas empi'Hcas para la detcrminacidn del tiempo de 
concentracidn, dentro de las cuales sc mencionan las siguientes: 

I. F6rmula de Kirpich 

T, - ^11.9 

cn donde: 

T c : Tiempo de concentracion (horas) 

L: Longitud del cauce (millas) 

h: .“ixii; 1 '™' 4 " <pl " ) los ■“ pcrio, • 

1L Formula de Hathaway 

r."<.l.itf (J ,„ 


LLy 

h ) 


(7.18) 


cn donde: 

J lcm P° Ac concentracion (minutos) 

I- Longitud del canal (pics) 

S: J^end,erne med.a del canal (valor adimensional) 

• Coeficiente de rugos.dad de Manning (valor adimensional) 

Cs-*o 7.4 V«c.. eo4hd»nf de „ p8ra (a (6 , mula Hathaway 


CftOAl 


UmfNo. or«*s 

Ump *0 oriAat vertices con 
Serpemeam* algunot cheroot 
Tramot muy loot us 
- Tram os con much** mala/at 


0 0?5 0 033 
0 0 30 0 040 
0 033 0 045 
0 050 0 060 
0 076 0 160 
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III. Formula de George Rivero 


T ( - 1 L/(( 1.05 - 0.2 p X100 S )°°«) (7.20) 


en donde: 

T c : Tiempo de concentracion (minutos) 

p: rclacion entre cl area cubierta de vegetacion y el area total de la hoya 
(valor adimensional) 

S: Pendientc media del canal principal (valor adimensional) 

L: Longitud del canal principal (km) 

IV. Formula para diseno de aeropuertos 


7*,- 1.8(1.1 -C)y/I / vT 


(7J1) 


en donde: 

T c : Tiempo de concentracion (minutos) 

L: longitud del canal principal (pies) 

S: Pendientc media del canal principal ((m/m) x 100%) 
C: Coeficiente dc escorrentia (valor adimensional) 


Cuadro 7.5 Valores del coeficiente de escorrentia C en fbrmula 
de tiempo de concentracidn para diserto de aeropuertos. 


71 po de Suelo 


C 


Suelo permeable 

Suelo impermeable 

Pavimentos y superfic»es techadas 


0 4 

0 3 • 0 65 
0.7-0 95 


7.5 FORMULAS EmpIricas para Calculo de Caudales de Creciente 

Sc recomienda cl uso dc formulas empiricas solo en cl caso de que no sea 
posible hacer cualquicr otra estimation por alguno dc los metodos aqui 
descritos. 













7.5.1 F6rmula de Burfcll - Ziegler 
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Q - 0.022 MRC 



(7.22) 


en donde: 

Q: caudal pico de la creciente, m Vs 

M: area dc drenaje, hectareas 

R: intensidad media durante la Iluvia critica, cm/hr 

S: pendiente media de la hoya, en m por cada 1000 m 

C: variable dependiente de la naturaleza de la superficie drenada 

Cuadro 7.6. Valores de variable C para fdrmula de Burkli-Zlegler 


Tlpo de Superflcle 

Calles pavimentadas y barrios bastante 

edrticados 

Calles comunes de ciudades 
Poblados con pla 2 as y calles en grava 
Campos deportivos 


7.5.2 Formula de Kresnik 


075 

0.625 

0.30 

0.25 


en donde: 


Q-a 


32 

(0.5 4 VA ) 


A 


Q: caudal pico de la creciente, m 3 /s 
A: area de drenaje, km 2 
a. Coeficiente variable entre 0.03 y 1.61 

7.5.3. Formula de Creager 

Q-46C/1 0 *" A*™ 


(7.23) 


(7.24) 


en donde 

Q: caudal pico de la creciente, ftVs 
A: area dc drenaje, millas' 
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C.. coeficiente; para C - 100 pocas crecientes en cl mundo ban .«)< an/.wlo 
dicho valor 

7.5.4 Formula de Baird y Mclllwrsith 

Q-^0±. 

(107 4 v4) 0 78 

cn donde 

Q: caudal pico dc la creciente, ftVs 
A. area de drenaje, millas 2 

Esta formula, como la de Creager, ha sido derivada de las maximas ere 
cientes registradas en el mundo. 


7.6 Control de las Crecientes e Inundaciones 

7.6.1 Introduccion 

Esta fuera de la finalidad de esta seccion el tratamiento complete de lot 
metodos de control de crecientes, asi como no se trataran pormcnori/a 
damente los aprovechamientos hidroelectricos, la irngacidn, el drenaic. el 
abastecimiento de agua o cualquier otra utilizacion de los recursos de 
agua de un no. 

Se desea presentar un resumen de las aplicaciones de la b.drologia a pro 
blema del control de crecientes, mostrando, de paso, algunas intcrrelaoo 
nes con otras ciencias, tales como la economia y el plancam.cnto urbane. 

7.6.2 Causas de las crecientes 

Son dos las causas principals de las crecientes: el exceso de Iluvia v el 
desbordamiento de cualquier volumen de agua “umulado aguas am 

inundation: -J4f 

- Exccso de la Iluvia. dc tal cuantia que el canal del no no pueda omlc 
ncr cl caudal de creciente. 
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EnuencM aguas aha,o dfl area inundada do cualqu.cr obstruction quo 
impida el paso adecuado del caudal do crccicntc. Fste ultimo case cs 
por ejemplo, el de un vertedero mal d.mcnsionado que no da adecuado 
paso al caudal de creciente, remansa el no y causa inundacidn por una 
lluvia que, si no huhiese el referido vertedero, no produciria tal cfccto. 

Otra causa de creciente. y posiblemcntc de inundacidn, cs la construc- 
non propia de las obras que ticnen por finalidad comhatir csos efectos cn 
una cierta area Asi, se puede decir que un conducto de aguas lluvias o cl 
meioramiento dc un tramo dc canal para evitar su deshordamiento sola- 
meme sen ,ra para trasladar aguas abajo, posiblemente hacia areas monos 
valonzadas, el volumcn dc agua debido a la crccicntc. Es claro que en cstc 
caso esas Miras son la causa dc crecientes aguas abajo. 

7.6.3 M6todos de combate contra las crecientes 

7.6.3.1 Construction de embalses 

Supongase que una ciudad csta situada cn cl piano dc inundacidn dc un 
rio. ts lacil imaginar que, existiendo factibilidad tecnica para la construc- 
cion de una presa aguas arriba dc dicha ciudad, esa obra serfa dc max,mo 
intcrcs cn cl combatc contra las crecientes. Es claro que solo existe facti- 
bilidad economics cn el caso de que el costo dc la obra prevista para el 
control de crecientes sea mcnor que los pcrjuicios que sc causanan sin di- 
° h . rl hs , tamb 'cn claro que el calculo de esos perjuicios es bastante 
dificil dc evaluar pues puede haber perdidas de vidas humanas y estas tie- 
nen un valor ilimitado. 

7.6.3.2 Mejoramiento de canales 

Muchas veces cl canal natural dc un rio no transporta cierto caudal sin 
deshordamiento. La adccuacion dc esc trccho de canal, para que trans- 
porte ese mismo caudal sin deshordamiento, puede ser conseguida por 
uno dc los metodos siguientes: 

a. drenajc 

b. rectificacidn 
c revestimiento 

d construtcion dc diqucs 

I 1 drenaje puede ser llevado a cabo para eliminar los depositos del fondo 
y de las margenes, y aumentar asi el area de la seccidn del canal. 
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I a rectificacion permite un aumento dc la pendiente del canal y cl consi 
guicnte aumento dc la capacidad dc cscurrimiento. Normalmcntc, la ret 
tificacidn debe ser seguida por cl revestimiento o consolidacirin dc las 
margenes, pues en caso contrario el rio tratara de encontrar su nueva 
condition de equilibrio. 

F.l revestimiento, por tencr menor rugosidad que cl canal no revesrido, 
rcsulta cn mayor capacidad dc caudal, o menor altura dc agua para un 
caudal dado. . i 

l a construction de diques dclimita la scccion superior del canal y permi- t ! 
te que cl mvcl de agua llcguc, durante una creciente, cncima del nivcl dc 
inundacidn. 

7.6.3.3 Desviacion hacia otra hoya 

Fn el planeamiento de control contra crecientes, se puede prever la des- 
viacion de parte del volumcn hacia otra hoya o hacia aguas abajo de la 
misma, ya sea por gravedad o por bombeo. Como los caudales corres- 
pondientes son generalmcnte grandes, es bastante improbable la factibili- 
dad economica dc las dcsviacioncs hacia otras hoyas por bombeo. Por 
otro lado, cuando esas desviacioncs pueden ser hechas por gravedad, son 
altamcnte convenientes. 

7.6.4 Legislacion adecuada en el control de crecientes 

C.omo el control de crecientes cs basicamcnte el control de los perjuicios » 
provocados por las mismas, una legislation adecuada para las construe- < 
ciones en cl piano dc posible inundation, es altamcnte convenience. Asi, ♦ i 
se puede cxigir que el nivcl de primer piso de los edificios cstc por encima f 
del piano dc inundation; se puede libcrar cl uso de las areas inundables 
para parques, jardines y cstacionamientos, o se puede cxigir construccio- 
ncs a prueba de agua por debajo del piano de inundation. 

7.6.5 Sistema de alarms en el control de crecientes 

1 a prevision del tiempo por el scrvicio de meteorologia, los estudios de 
propagation de crecientes, las posibles maniobras dc compuertas dc los 
proyectos, acoplados a un buen sistema de aviso por radio y television, 
pueden evitar grandes catastrofes. 

Conociendose la velocidad con que una onda de creciente viaja por un 
no, cl sistema de aviso puede permitir la evatuacicSn dc las planuus 
inundacion, la apertura dc compuertas vie las presas aguas akajo o la 
cation dc sacos de arena. 
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8.1 GENER ALIDADES 


f 4^1 c cx *g e conocer el hidrograma de creciente en un punto diverso de 
| aquel para el cual existen los datos sobre el canal de una corriente. 
dS Otras veces se necesita saber cual es el comportamiento de la es- 
tructura de control de caudales de salida (rebosadero o vertedero, tuneles 
de desviacion, etc.) en relacion con un hidrograma de creciente que llega 
a un embalse. En conclusion, puede existir la necesidad de "acompanar" 
una onda de creciente y calcular los caudales y alturas de agua en funcion 
del tiempo, ya sea sobre el canal de una corriente o sobre el conjunto em- 
balse-estructura de control de un proyecto hidrico determinado. Este 
proceso se denomina propagacion de crecientes. 


8.2 Propagaci6n de Crecientes a Traves de Embalses 

8.2.1 Consideraciones teoricas 

a. Supongase un embalse natural o artificial con una seccion de control. 
El caudal de salida del embalse es fijado por la altura h de agua por 
encima de la solera de la seccion de control hasta el nivel de agua en 
el embalse, la cual determina tambien el area y el volumen de agua del 
embalse. 


b. Supongase un hidrograma de creciente cntrante al embalse: 
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Figura 8.1. Hidrograma de entrada al embalse 


c. Este hidrograma de creciente sufre una variacion al pasar por el con- 
junto embalse-estructura de control, que modifica la altura original h; 
y solo en funcion de h, ademas, se modifica el caudal de salida Qs por 
la estructura de control. 

Se entiende por propagacion de crecicntes a traves de embalses el calculo 
de Qs y h en funcion del tiempo, dado Qa (caudal de entrada) en funcion 
del tiempo. En la Figura 8.2 se presenta grafica y esquematicamente el re- 
sultado de la propagacion de una creciente en un embalse. 

En general, se pueden despreciar otras salidas de agua del embalse, como 
son la infiltracion y la evaporacion, durante el intervalo de tiempo de la 
propagacion de la creciente. Las perdidas por infiltracion suelen ser com- 
pensadas por contribuciones del nivel freatico de hoyas inmediatamente 
vecinas. Las perdidas por evaporacion son despreciables en intervalos de 
tiempo cortos, en los cuales ocurren usualmente las crecientes. 
Considerando el caudal sobre la seccion de control como la unica salida 
del embalse, y teniendo en cuenta la ecuacion de conservacion de masa, 
sc puede cscribir: 


( 81 ) 

La vanacion del volumcn del embalse con el tiempo es igual a la diferen- 
cia entre los caudalcs dc entrada y salida. 

Pero el volumcn del embalse es una funcidn de la altura de la lamina dc 
agua h sobre la solera de la seccidn de control hasta el nivel de aguas en el 
embalse, la cual es tambien una funci6n del tiempo durante cl proceso de 
propagaci6n de la creciente. 

V-V[h(t )J -> <*J) 

at dh dt 
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Figura 8.2. Transito de creciente en embalses Hidrograma de saltda del 
embalse y vanacibn del nivel de agua por encima de la solera de la es 
tructura de control 


Como Qs es una funcion de h, de (8.2): 

dV _dV dh dQi 
dt dh dQ$ dt 




en dondc: 


dVdh_ 
V " dh dQs 


(Ml 


es denominada la funcion de moderacion, la cual es positiva y con dimen 
siones de tiempo. 

Ahora bien, considerando que Qs es una funcion de h del tipo: 


<i3) 


Qi • ah' 


h-bQt 
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dh , rfcl 

-• b m Qs 

dQs 

Tamhi^n: 


( 8 . 6 ) 


A 


dV 

dh 


dr (8.6) y (87) en (8.4): 


qp ■ A bm Qs™ ' 

Ademas, de (8.4) y (8.3) cn (8.1) 


(87) 


( 8 . 8 ) 


Si 


Si 


Si 


Qa - Qs . <p 

dt 

Qa > Qs «> > o 

dt 

Qa < Qs -> dQ{ < Q 
dt 

Qa-Qs -> m o 


(8.9) 



Esta tercera condicion significa que el hidrograma de salida Qs(t) pasa 
por un maximo, un minimo y un punto de inflexion. 


Analists de maximo, minimo y punto de inflexion del hidrograma 

Q*(t) 


Q* - Qj ^ - o 
at 

Denvando la ecuacion (8.9) con rcspccto al tiempo: 

dt dt dt dt dt 2 


( 8 . 10 ) 


p*ro. 
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d qp ^ d <p dQs 
dt dQs dt 

De (8.11) en (8.10) 
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(8.11) 

dQa dQi dq> (dQt\ #0, 

dt -s-a^pr) 

De la ecuacion (8.9), si 

(8.12) 

Qa-Q, -> ^2i-o 
at 


entonces la ecuacion (8.12) queda 


dt T dt 1 

(8.13) 

Como <p es positivo, el valor de la segunda derivada de Qs con respecto al 
tiempo debe tener el mismo signo de dQa/dt. 


Se presentan, entonces, tres casos: 

a. Si 

dQa 

- 7 - > o 
dt 

rama creciente del hidrograma de entrada Qa. 

El hidrograma de salida Qs pasa por un minimo dado que 

^>0 

dt 2 

ver Figura 8.3, punto A. 

b. Si 

*2i<o 

dt 

rama decreciente del hidrograma de entrada Qa. 

F.I hidrograma de salida Qs pasa por un maximo dado que 















<f Qs 
dt 2 

Vcr Figura 8.3, punro B. 


c. Si 


dQa 

» o 

dl 

la pcndicntc del hidrograma dc entrada cs igual a cero. 

I I hidrograma dc salida Qs pasa por un punto dc inflexion dado que 


dt 2 

vcr Figura 8.3, punto C. 


o 



Figura 8.3. An&lisis de valorcs m&ximos. minimos y 
punios rie inflexlbn del hidrograma de salida Qs(t) des 
de un embalse 


l .n el caso cspccifico dc propagat ion de crccientcs a traves dc un embalse, 
cs dec.r cl calculo dc Qs(t) dado C>a(t), cstos puntos tedricos A,B y C sir 
ven para el control de los calculus. 

8.2.2 Consideraciones practices 

8.2.2.1 Analisis teorlco 

Supongasc que sc quiera calcular el hidrograma de salida Qs(t) cn un em 
balse creado por una presa, con una cstructura dc control dc caudales dc 
salida espet if ica. 


Los datos dc entrada son: 



Figure 8 4. Trbnsito de crecientes Htdro- 
grama de entrada al embalse 


a. Hidrograma dc entrada, C^a (t) 

b. La relacion V(h) = e (h-t-d) , cuya prescntacion puede estar dada tamo 
en forma de ecuacion como graficamente (o por medio dc un cua 
dro). Se denomina dicha relacion la curva de volumen o capacidad del 
embalse. Los valorcs e, d y k son constantes para cada curva. FI valor 
de h representa la altura hasta el nivel de aguas en el embalse por en 
cima de la cota de solera (inferior) de la estructura de control dc cau 
dales de salida. 



Figure 8.5 TrAnsito de crecientes Curva de volumen 
o capacidad del embalse 


La relacion Qs(h) = f(h). El valor de h representa la lam.na dc a K ua 
por encima de la cow de solera de la estructura de control, mcdida 
hasta el nivel de a K uas en el embalse. En el caso de rebosaderosa ujo 
abierto, rectangulares sin eompuertas. dtcha relacion es C * lh 
LI valor de I representa la longitud nett <k Ucrwttdd rtb ott* 
el valor de t , el voel.e.ente de descarga. cs vahdo para cada rvbosadc 
ro Tcngase en cucnta que para eualquier tipo dc estructura de v« n 
trol que s.rva para cvaeuacibn de agua (or.hc.os. ..mjJuv.os. 
rebosaderos tipo Morn,r, & Glory . etc.) es pos.b e encontr* la evua 
eion Os(h) = 1(h) prop.a de cada estructura. Se denomina d.vha 
£ 2S de calibration dc la estructura de control, y en este caso 
esoeeifico curva dc cal.bracion del rcbosadero. 
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Figure 9.6. TrAnsHo de credentes. Curva de calibra 
c*6n de (a estructura de control 


N6tcsc, por otro lado, que la rclacion Qs contra h puede ser dada, para 
cualquier tipo dc rcbosadero, por medio de un cuadro o una grafica, sin 
necesidad de f6rmulas. 

La ecuaci6n de conservacion de masa 

Q a .Q Sm ^L ( 8 . 1 ) 

se puede integrar por el metodo de diferencias finitas. Para esto, se adop- 
ta un intervalo de tiempo At, que se puede variar durante el proceso de 
integracion. Sin ninguna perdida de generalidad se considcra aqui cons¬ 
ume. 


Qa -Qs - AV/Af 

(8.14) 

Qa - Q a ' + Q a ‘ *' 

(8.15) 

2 


Q Sm 0L±9!iiL 

(8.16) 

At - t„i-/i 

(8.17) 

AV- V.„-V. 

(8.18) 


Lo* indue* i *e rcfieren al initio del intervalo At (tiempo t,) y los indices 
Kl al fin del intervalo At (tiempo t,.i). 
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Substituyendo (8.16) y (8. 18) cn <8.14): 


Reagrupando: 

Q<« - ; (Qt. + Qs,*,) - J-(V„, - V.) 

2 A t 

(8.19) 

Llamando: 

Qa + — - m ^'♦ l » Q*'*t 

A t 2 A t 2 

(8.20) 


A t 2 

(8-21) 

lj (*>,„) - — + 

At 2 

La Ecuacion (8.20) queda 

(8*22) 


Qa + Y\ (h,) - Yj (/>,.,) 

(8-23) 


Se debe notar que Yi depende de la condicion de la lamina de agua h por 
encima de la solera de la estructura de salida hasta el nivel de aguas en el 
embalse al inicio del intervalo de tiempo, mientras Y 2 depende de la con¬ 
dicion de la misma lamina de agua pero al final del intervalo de tiempo. 

Dado que el valor de Qa se conocc en cualquier intervalo de tiempo, el 
lado izquierdo de la Ecuacion (8.23) depende de la condicion al inicio del 
intervalo de estudio mientras el lado derecho depende dc la condicion al 
final de este. 

8.2.2.2 Analisls prictlco 

Para mayor facilidad de las operacioncs, se pueden calcular de aruemano 
al transito dc la creciente los valores N (nivel de agua en cl embalse, rete- 
rido a una cota arbitraria). Qs (caudal de sal.da dc la estructura de con 
trol), V (volumen en el embalse). Y, y Yj, com© tunc.oncs todtt<M valor 
h ya definido. Estos valores dependen de las caracteristicas fisicas, tanto 
del embalse como dc la estructura de control. 
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Cuadro 8 1 Trinslto de creclentes en un embalse E|emplo curvas 
Vi y Y* contra h At = 3600 seg 


(1) 

h 

(m) 

(2) 

N 

(m) 

(3) 

Qa 

(4) 

V 

(m*x10 3 ) 

(5) 

Y,(h) 

(m 3 /«) 

(6) 

Y,(h) 

(m%) 

000 

100 00 

0 

1340 

372.22 

37222 

0 25 

100 25 

1.51 

1540 

427 02 

428 53 

0 50 

100 50 

4 28 

1800 

497 86 

502 14 

0 75 

100 75 

7 86 

2080 

57385 

581.71 

1 00 

101 00 

12 10 

2400 

660.62 

672 72 

1.25 

101.25 

1691 

2700 

741.55 

758.46 

1.50 

101 50 

2223 

3000 

822 22 

844 45 

1.75 

101.75 

2801 

3280 

897 11 

92500 

200 

102 00 

34 22 

3550 

969 00 

1003.22 

2.25 

102 25 

4084 

3850 

1049 02 

1089 86 

2.50 

102 50 

47 83 

4150 

1128 86 

1176 69 


Notese que cn el cuadro anterior N, Qs, V, Y, y Y 2 son independientcs 
del ticmpo y solamentc dcpcnden dc la altura h por encima de la estruc 
tura de control. 


YtWm m.sm 

A t 2 

At 2 

Dado que durante el transito de la creciente el tiempo entra como varia¬ 
ble, los valorcs N, Qs, V, Y| y \ 2 dcpcnderan do esta variable para cada 
instante. 

lmciando los calculos del transito de la creciente con un valor conocido 
del caudal promedio de entrada al embalse, para el intervalo de tiempo t 0 
a ti, y un valor h = h u tambien conocido o establecido, por medio del 
C uadro 8.1 preparado de antemano se puede conocer el valor de Qs u y 
Yi(h 0 ). Adicionalmcnte, de acuerdo con la Ecuacion (8.23) se puede de- 
terminar 


Y 2 (h x )-Qa 0 . x ♦ Y t (h u) 

Con estc valor dc Y 2 (h,) se entra al Cuadro 8.1 y se calcula h, y Y,(h,), y 
por consiguiente Qsi, que cs el objetivo de integration. Para el siguiente 
intervalo 1 a 2, se utili/an dc la misma manera anterior como conocidos 
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los valorcs del caudal promedio de entrada al embal 
se calculan Yj(h 2 ) y Qsj. Para los demas interval! 
mente. 

Para el calculo de la altura de lamina de agua initial, t - t„ o, usual 
suponer Qa„ = Qs 0 . 


- Ejemplo y procedimicnto de calculo (ver Cuadro 8 2) 


Cuadro 8.2. Ejemplo de transito de crecientes en un embalse 


0) 

TIEMPO 

(horaa) 

(2) 

(m s /s) 

(3) 

hi 

(m) 

(4) 

Vi (h.) 
(m 3 /a) 

(3) 

Qa 

(m*/a) 

(•> 

Y,(h,.,) 

(m*/a) 

(7) 

(m) 

(•) 

Oii.i 

(m*/a) 

0 00 • 1 00 

800 

76 

57672 

18 00 

594 72 

79 

8 47 

1 00- 2 00 

8 47 

79 

58625 

42 00 

628 25 

88 

10 03 

2 00- 3.00 

10.03 

88 

61822 

84 00 

702 22 

1 09 

1375 

3 00 4 00 

13 75 

1 09 

688 47 

146 00 

834 47 

1 47 

21 61 

4 00- 5 00 

21 61 

1 47 

81285 

158 00 

970 85 

1 90 

31 65 

5 00- 6 00 

31 65 

1 90 

93925 

11500 

1054 25 

2 15 

38 12 

8.00 7 00 

38 12 

2 15 

1016 12 

79 00 

1095 12 

2 27 

41 26 

7 00 8 00 

41 26 

227 

1053 79 

53 00 

1106 79 

2 30 

42 20 

8 00- 9 00 

4220 

230 

1064 40 

36 00 

1100 40 

2 28 

41 69 

9 00 - 10 00 

41 69 

2 28 

1058 59 

26 00 

1084 59 

2 23 

40 44 

10 00- 11.00 

40 44 

223 

1044 13 

19 00 

1063 13 

2 17 

36 80 

11.00 - 12.00 

38 80 

2.17 

1024 32 

1400 

1038.32 

2 10 

36 90 

12 00- 13 00 

36 90 

2 10 

1001 41 

11 50 

101291 

203 

34 96 

13 00- 14 00 

34 96 

203 

977 95 

1050 

988 45 

1 95 

33 05 


a. Sc calcula h, por medio de la curva de calibracion de la estructura de 
control (columnas I y 3 del Cuadro 8.1). con base en el valor de Qs. 
conocido. F.l valor de h, se coloca en la columna > del Cuadro 8 2 
Para el primer intervalo sc puede asumir. como se dijo antes, Qv. ^ 
Qa u . En caso de que Qs., sea diferente de Qa„. se calcula h„ ttnibien 
con base en la misma curva de calibracion de la estructura de control 
Con el valor h, conocido. se determina Y,(h.) (columnas I y 5 del 
Cuadro 8.1), y se coloca en la columna 4 del Cuadro 8.2. 


b. Con Yi(h,) y Qa conocidos (columnas 4 y 5 del Cuadro 8 2) v c*'" la 
Ecuacion (8.2.A) se determina Y.(b..,). Se coloca este valor en la ... 
lumiu 6 del Cuadro 8.2. 

.Ifhf nvordar uue: 



Qa 


Qot 4 

2 






















HlOROLOQlA EN LA INOENI 


c. Con YKh,* t ) conocido sc determina h,., por medio del Cuadro 8.1 
preparado, columnas 6 y 1. Se coloca este valor en la columns 7 del 
Cuadro 8.2. 

d. Con h.., conocido, se calcula Qs,., del Cuadro 8.1 preparado, colum- 
nas 1 y 3. Sc coloca cstc valor cn la columna 8 del Cuadro 8.2. 

e. Sc repiten los numerales a,b,c y d. haciendo h, y Q* (nuevo interva- 
lo) respectivamente iguales a h.., y Qs,., (viejo intcrvalo). 

8\2.2,3 Rebosadero con compuertas 

Supongase ahora que se quiera mantener cl nivel del embalse durante una 
creciente. Si este embalse cuenta con rebosadcro provisto dc compuertas, 
entonccs se pueden abrir tantas compuertas como sea necesario para’ 
mantener el refendo nivel. Se supone dicho rebosadero rectangular v a 
tajo abierto. 7 

Li uruca modificacion que se exige hacer a la Ecuacion (8.19) para aten- 
der el mencionado cambio es considerar el numero n, y m., de compuer- 
tas abiertas en los tiempos t; y t i+ , 

("■ Clh, ’9 + Clh , V ' ( 8 . 24 ) 

en donde, en este caso, I es el ancho de cada compuerta en un rebosadero 
rectangular a ta )0 abierto. 

Las funciones: 

(8.25) 

> n,.i) - -211 + ?22l C/A,. I ’9 (8.26) 

sirven para definir: 


Qa * y,(h„ n.) - Kj(A„|, „,.,) (8.27) 

dt Yy Y ' d “ j *“ 

mwo^de'™' d,miC T P1F1 Cl tiemp ° i « ual 1 ««* ™ cierto mi 

Ec^n tV2 7 T PU " ** PUcdf ca,cullr el izquierdo de la 

X J p “ r consigwentt Yj ( h|> „,) en el tiempo igual a I. Del 

, ‘ w “ ,Kn> "" .. 


PwopaqaciOn de Crecientes 


2S5 



Supongase que se toma n=n 0f es decir que permanece para todo el inter¬ 
val de tiempo cl mismo numero n Q de compuertas abiertas. Si hi fuera 
mayor de h u pero no llegase al valor limite fijado en el proyecto como 
critico, se puede mantener el mismo numero de compuertas abiertas para 
el proximo intervalo. Asi se prosigue hasta que se haga necesario abrir 
mas compuertas, o posteriormente cerrarlas para mantener el nivel de- 
seado. 


8.3 Propagaci6n de Crecientes en Rios y Canales 

8.3.1 Consideraciones teoricas 

Existen varios metodos para propagacion de crecientes cn rios y canales, 
pero el utilizado aqui es el metodo desarrollado por Me Carthy en cone- 
xion con estudios de propagacidn de crecientes en cl rio Muskingum, en 
Ohio, Estados Unidos. 

Como todos los metodos hidrologicos. este no hace uso de las ccuaciones 
diferenciales dc movimiento variado en canales, stno de la forma particu¬ 
lar de la ecuacion de contmuidad (conscrvacion de masa). 


Se debe recalcar que para el propdsito de este capitulo, es dear “acompa- 
nar" una onda de creciente a lo largo de un rio o un canal, los metodos 
hidrologicos, y en particular cl de Muskingum, son satisfactorios. 

Cuando se desca "acompaAar" una onda a lo largo de un canal, produci- 
da por la mamobra de compuertas por qcmplo, se recomienda alguno de 
los metodos hidraulicos conocidos (metodo dc las caractensticas, por 
cjemplo). 

















8.3.2 M6todo de Muskingum 
ft 3.2.1 DoBcrlpcIdn 
a. Primers aproximaciAn 

Una onda dr crrcicntr purdr ser visuali7ida por medio dr la figura si 

guientc: 



Durante un intervalo de tiempo At el valor del caudal Q c supera al caudal 
Q», haciendo que sc acumulc un volumen AV cn el trecho considerado. 



Figura 19 Hidrogramas de crecJente de entrada y s a ltd a a) Iramo de un canal 

Llamando Yi a la altura dc agua en la seccion 1, y Y 2 a la altura de agua 
en la section 2, sc sabe que cs posiblc ajustar funciones del tipo: 


Qe-aYt 


( 8 . 28 ) 


CfttnpNvre 


q*-< y: 


m.2*) 


rn donde a y n ion consumes. 

HI volumen total del trecho con.iderado puede ter d.v.dido cn do, 
. una proporc.on.tl a Y, y la otra proporuonal a V . Siendo X rl 
dr la parte proporcional a Yi, se time 


prio 


V-X(bY, m )*0 X)(b)T) 


(*• 10 ) 


rn donde b y m ion consumes. 

Substituyendo los valorcs de Yi y Y, de las ecuationcs (8.28) y (8 2‘>) rn 
(8.30), se ticne: 




(».3I) 


Rearreglando, sc ticne: 


Vm \l Q* m, ' + XiQe m ''-Qt m *)) 


(8.32) 


Considerando la formula de Manning para canales rectangulares se ten 
dria n= 5/3 y m=l. Para canales naturalcs, en general m > I Sc adopta, dc 
esta mancra, para dichos canales natuiales el valor de m/n- I 
Se utiliza tambien la siguiente notation: 


b . 

— - * 


(8 33 ) 


La Ecuacion (8.32) queda: 

V - £ (Qj ♦ Y(Qc - Qi)) 


( 8 . 34 ) 


b. Segunda aproximacion 

Se puede llegar a la Ecuacion (8.34) considerando el siguiente raciocimo 

- El volumen total esta compucsto por el volumen dc tuna Vc y el del 
prisma Vp, de acuerdo con la Eigura 8.8. 

- El volumen de cuna es proporcional a la diferemia <<><* Q*. imcnua* 
que el volumen de prisma es proport ional a Qs. Es detir 
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Vp-kQf 

V - k Qs + k' (Qe - Qs) 


(8.36) 

(8.37) 


- Llamando X cl peso del volumen de la cuna en el calculo del volumen 
total, y haciendo por consiguiente k'=kX, se tiene: 

V - k (Qs ♦ X (Qe - Qs)) 
c. Tercera aproximacion 

El m£todo de Muskingum es una tecnica de transito hidrologico, es decir 
una solucion que satisface la conservacion de masa, pero no considera di- 
rectamente la dinamica de la onda de creciente. 


Por conservacion de masa: 


(8.38) 


Qe - Qs - AV/At 

Qc caudal entrante promedio al tramo de canal (m 3 /s) 

Qs: caudal salientc promedio del tramo de canal (m 3 /s) 

AV: cambio de almacenamiento (m 3 ) 

At: intervalo de tiempo (s) 

Una solucion cs obtenida expresando el almacenamiento en terminos de 
caudal de entrada y de salida. 

I Para flujo cstacionario (6y/At = 0)(caudal constante), el almacena¬ 
miento en un tramo de caudal es: 


donde: 


V • k Qs 


(8.39) 


V: volumen de agua en almacenamiento (m J ) 
k: consume de almacenamiento, definida como cl tiempo de viajc 
promedio de la onda de crcciente a traves del tramo (s) 

Qs caudal de salida en cl tramo (mVs) 


II Uruonda de creciente obviamente es un flujo no cstacionario (Ay/At 
* .. . i * variable), y sc requiere una ccuacion adicional para des 
. r € " m ^cnamiento de la curia y cl prisma que ocurre en una 
onda de creciente que avanza (Eigura 8.8). 
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I-.l almacenamiento puedc scr expresado como: 

V - kQs * k (Qe - Qs)X 


en donde: 

k. constante dc almacenamiento, aproximadamente igual al tiempo 
promedio dc viajc dc la onda de crccicntc a traves del tramo (s) 
Qs: caudal de salida del tramo (m'/s) 

Qe: caudal de entrada al tramo (mVs) 

X: factor dc peso para el almacenamiento de la cuna, adimensional. 

8.3.2.2 Formulacldn da la forma da trabajo da la acuacion da 
transito da Muskingum 

Las ccuacioncs (8.34) y (8.38) pueden ser combinadas como: 


Qe i ♦ Qe2 j _ | Qsi +Qs 2 j _ 




(Q*i - Q*t) 

At At 


(8.40) 


en donde: 


Qe, 

Qe 2 

Qs, 

Qh 


caudal entrante al tramo dc canal al inicio del incremento de 
tiempo (mVs) 

caudal entrante al tramo de canal al final del incremento de 

tiempo (m Vs) 

caudal salientc del tramo de canal al inicio del incremento de 
tiempo (mVs) 

caudal salientc del tramo de canal al final del incremento de 
tiempo (m'/s) 

Substituyendo y rearreglando la Ecuacion (8.40): 


Qs 2 - Co Qej ♦ c, Qn ♦ C 2 Qsi 


(Ml) 


en donde: 
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2kX*A t 
2k (i -X) + At 


(8.43) 


2*(1 -A)-A t 
2k (1 -X) + At 


(8.44) 


La Ecuacion (8.41) es la forma de trabajo dc la ecuacion de transito dc 
Muskingum. El caudal de entrada y los valores apropiados de k, X y At 
son necesarios para la determination del caudal de salida. 


El factor de peso para el almacenamiento de cuna depende de las caracte- 
risticas del canal y de la onda de creciente. 

Los valores estan restringidos para OsXs 0.50. Cuando X = 0 el metodo 
de Muskingum se convierte en el transito de crecicntes a traves de embal- 
ses. Cuando X = 0.50 la onda de creciente se traslada aguas abajo sin 
cambio en forma. Algunos autores sugieren usar un valor promedio para 
canales naturales entre 0.20 y 0.25. Sinembargo, ciertos estudios han indi- 
cado que X puede ser satisfactoriamente predicho usando la longitud del 
canal y la pendiente del fondo del no. 

Notese que para: 


X-0 C 0 


A t 

2k + At 


C,- 


A t 


c 2 


2k + At 

2k-At 
' 2k + A t 


y que para: 


X-0.5 C„ - ~ * ■ A - 
k + At 

^ k 4 A t 
* k + At 

f . k - At 

Ct • 7 —— 

k ♦ At 
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8.3.2.3 Estimaciones de k y X 

a. Metodo primero: medicion directa y simultanea de caudales, nivtles 
dc agua y areas hidraulicas aguas arriba y abajo del tramo 

Conociendose por medicion directa y simultanea los valores de una ere 
cientc Qe (t) y Qs (t) para un trecho del canal o rio, y conociendose adc 
mas los valores Y t (t) Y 2 (t), se puede calcular dircctamente, adoptand<» la 
siguiente aproximacion: 

V-IMYA + AM)] x 1/2 (8.45) 


en donde: 

A(Y,): area de la section transversal de la cornente en la section I 
rrespondiente a la lamina de agua Yi,(m 2 ) 

A(Y 2 ): area de la seccion transversal de la cornente en la section 2 t«»- 
rrespondiente a la lamina de agua Y>,(m‘) 

1: longitud de la corriente entre la section 1 y la seccion 2, (m) 

Adoptando un valor de X, por cjernplo X = Xi, para los ditercntes vali> 
res de tiempo, se elabora un grafico de Qs+Xi(Qe Qs) vs V, acumutando 
dichos valores en relacion con el tiempo. Lsta curva sera una turva en 
lazo como se muestra en la Figura 8.10a. Si la curva no puede ser ccrrada 
o razonablemente estrecha, se adopta otro valor para X, por ejemplo X = 
X 2> y asi sucesivamente hasta llegar a X = Xn> y se repite el grafico hasta 
cuando se obtenga una curva ccrrada y estrecha como la dc la Figura 
8.10b. La recta AB, tra/ada en modo tal de ajustar dc la mejor manera to- 
dos los puntos del grafico tiene cocficiente angular igual a k l l valor Xn 
es el valor de X que mejor sc ajusta a los datos. 

b. Metodo segundo: aplicacion del inverso del proceso de propagation 
dc crecicntes a hidrogramas medidos aguas arriba y abajo del tramo 

Los valores de k v X deben ser establecidos antes dc que h l ***** 
(8 40) de propagation pueda ser utili/ada. Esto puede ser lies ado a .a >o 
aplicando el inverso del proceso de propagation dc ciectentes a hidiogra 
mas medidos. La Ecuacion (8.40) puede ser resuelta para dar 


, 0.5 A t IlOo (Ql ♦ 

A'(Qe» - Qe,) ♦ (I -.V>(Qsa -Qii) 
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Fipura • 10 TrAnako da crecienles an canales Metodo de Muskingum. 
CAIcuto da los valoras X y k 


Valores succsivos del numerador pueden ser acumulados utili/ando hi 
drogramas de caudal medtdos. El denominador puede ser calculado por 
medio de los hidrogramas y utilizando varios valorcs dc X. Un ejemplo 
de calculo §e presents en el Cuadro 8.3 y los resultados son graficados cs- 
quematicamcntc en la Iigura 8.11. Kl valor de X que da la curva mis cc 
rrada y que estc mil cerca de una lines recta se supone es el valor 
apropiado para su uto. 


Cuadro 8 J3. Metodo de Muskingum. Ejemplo de calculo para determination de los coefioentes kyX 
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c. Metodo tercero: detcrminacion emptrica de los valores k y X 

Cuando no cxisten hidrogramas historicos al inicio y al final del tramo, 
cs posible detcrminar cmpiricamente los valores de k y X por medio de 
caractensticas del referido tramo de la corriente en consideracion. 

I Detcrminacion de k 

Aunquc k se define como la constante de almacenamiento, no es un 
valor fijo. I I tirmpo tic viajc a traves del tramo cs dcpcndicntc de las 
caractensticas hid raid icas del canal y de la dinamica de la onda de la 
crecicnte. Se espera que cl tiempo de viaje vane durante una creciente 
debido al cambio de la velocidad con el nivel. Afortunadamente, para 
cualquier conjunto canal-onda de creciente su rango es relativamente 
cstrecho. 

Cuando la ddcrcncia del tiempo Ti (ver I igura 8.9) en pico cs cono- 

cida, k puede scr aproximado a: 
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*-l.J 7 77 


(*-47) 


en donde 1 1 es la d.ferencia en tiempo para el tramo entre el caudal 
pico de entrada y el caudal pico de salida. 


El valor de k tambien puede scr determmado en termmos de las ca 
racterfsticas del canal y de la onda de creciente. 


£ _ k\ kl k) kj ks 
15680 


(848) 


donde: 


k: constante del canal, tiempo de viaje promedio a traves del tramo 

del canal (min) 

kj: tiene en cuenta el efecto de la pendiente del fondo del canal 
(min) (ver Figura 8.12) 

kj: tiene en cuenta el efecto de la longitud del canal (min) (ver Figu 
ra 8.13) 

k 3 : tiene en cuenta el efecto de la rugosidad del canal (min) (ver Fi 
gura 8.14) 

k 4 : tiene en cuenta cl efecto del caudal inicial de entrada al tramo 
del canal (min) (ver Figura 8.15) 

k 5 : tiene en cuenta el efecto del caudal pico del hidrograma de en 
trada (min) (ver Figura 8.16) 

II Determinacion de X 

Estudios han indicado que el valor de X puede ser satislactonamente 

predicho usando la longitud del canal y la pendiente de fondo del no 

(ver Figura 8.17). 


8.3 2.4 Guiaa generates 


Inherentc al procedimiento descrito es el concepto de que la tuperf.or 
del ..gua en el tramo no debe scr d.Sturbada (no cxisten sal.da... enuadas 
de agua en cl tramo). y que el periodo de calculo At debe ser lo suheeme 
menu- corto de tal manera que el hidrograma real de entrada al tramo 
. U o.r anrmtinuJo nor una sene de segmentos rcctilmeos. 


Por otro I Ado, se 
traves del tramo 
que: 


debe observar que la parte de la cresta no debe pasar a 
durante un periodo de calculo sencillo F.sto implica 
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Flpura §12. Vanac»6n da la constanla da almacenamiento con la pendienle del fondo del 

canal 



• ^2 Variation da la contfanie da almacenamienlM con la longilud del canal 
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Figure 8.14. Variacidn da la constante de almacenamiento con el valor da la rugosidad da Man¬ 
ning n del cauce del canal 
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Figure 8 18. Vanacidn de la conslanle de almacenamiento con el caudal p»co del hldrograma 
de enlrada al tramo del canal 


A r s k s l /2 Pr 


(HA9) 


en donde Pr es el tiempo desde el inicio del caudal hasta el pico del hi- 
drograma de entrada (ver Figura 8.9). 

Se sugiere que At = 2 kX es una escogencia satisfactory. Esto simplifica 
los procedimientos, haciendo que Co = 0 en la Ecuacion (8.41). 

8.3.2.5 Ejemplo de procedlmlento de celculo - Metodo de 
Muskingum 

Dados en un tramo de canal: 
k = 30.4 min 
X = 0.47 

Suponer: 

At = 13 min 

Sc calcularon para la Ecuacion (8.41) los valores: 

Co = -0.288 
Ci = 0.923 
Q = 0.365 











































































































































































































HlOftOt OOU EN LA INQENIEWU 


I.oi cllruloi del trinsito dc la crcciente, utilizando la Ecuaci6n (8.41), sc 

presentan cn cl Cuadro 8.4. 


Cuadro 0 4. Efamplo da cAlcuto da trinslto da cracienta an un tramo da canal 
Matodo da MusMngum 


Tiampo 

O# 

C.Oa, 

C,Oa, 

C,Qa, 

Oa 

V(1) 

(min) 

(m*/a) 

(m*/a) 

<m’/a) 

(mVa) 

(m'/a) 

(m*xl000) 

-15* 

IS 

-4 3 

138 

5.5 

150 

274 

0 

16 

-17.3 

138 

56 

15.0 

27.4 

18 

60 

•432 

554 

07 

20 

53 4 

30 

150 

864 

138 5 

4 7 

129 

141.1 

45 

300 

-1728 

2769 

20.7 

56 8 

312.1 

60 

600 

1296 

553 8 

45 6 

124 8 

6350 

75 

450 

864 

416.4 

171.5 

469 8 

840.0 

00 

300 




500 5 

741 0 


NOTAS 


• Vat am bapa da Al puadan c&»ar daaeargaa nagath/aa an c Actio a da propegaci6n al inicio dal htdrogra 
ma Ea <mj* anianoaa axtandar aruflaaimarta al valor < metal da caudal para aata tiampo da com Ian zo (t-0) 
o daa padodoa hacia atria, y comanzar loa cAccios daada ehi 
0)V» hOat h (Oa Qa) X 






CAPITULO 


Regimen 
de corrientes 
de agua 





















9.1 Generalidades 


> - 1 analysis del hiilrograma de un rio lleva .1 las slguicntcs tonclusio 

Lfi nes 

- Los caudales mcdios diarios prcsentan valorcs variables, mostrando, 
por un lado, tendcncias de acuerdo con las estaciones o epocas de llu 
via o de sequia, como por ejemplo valorcs mayores dc caudales en las 
epocas lluviosas que en las de estiaje. Por otro lado, muestran una alea 
toriedad en la ocurrencia de estas variaciones, que deperulen de un 
gran numero de variables, posiblemente la lluvia y !os factores gcologi 
cos como los mas importances. 

- Se puede definir en cl periodo considerado los caudales miximo, me¬ 
dio y minimo, de cuyos valorcs depende gran parte del planeamiento 
relativo a la utilizacion de los recursos hidricos de un no. 

- Tambien cs importance dentro de los recursos hidricos de una h**va hi 
drografica destacar el hccho de que el caudal minuno puede scr akan 
zado apenas durante un cierto tiempo; en caso de que cl periodo dc 
estiaje sea mas extenso los caudales estaran proximo* al minimo l.o 
mismo sc puede decir del caudal maximo. 

Segiin el tipo de problema que se desee resolver v, pnncipalmcnte, segtin 
el tamano de la hoya hidrogratica, sc puede desear saber las sanacioncs 
de los caudales medios diarios, mensuales o anualcs. 

Asi, respecto a pequenas hoyas que rcquicran un estudio de crevientes, sc 
nccesita conocer los caudales medios diarios y hasta horanos Para una 




MiOnnioolAKNlA INCH .. a 


hoya grande, si se requierc estudiar sequias o estiajes, por cjcmplo, cl co- 
nocimirnto dc los caudales medios mensualcs puede scr suficicntc. 

I os factorcs mis importantes quo conrribuycn a la variation del caudal 
rn una corricntc dc agua sc rcficrcn cn las siguientes sccciones. 

9.1.1 Factores geologlcos 

Una hoya hastantc permeable, al rccibir una cicrta lluvia, da origen a una 
escorrentia superficial con un pico achatado y bastantc rctrasado en rela- 
ci6n con el inicio de esa lluvia. Esto se debc a que hay una gran infiltra- 
ci6n inicial, con la consiguiente acumulacion dc aguas subtcrrincas que 
contribuirin posteriormente al hidrograma dc crccicnte. Una hoya rclati- 
vamente impermeable, al rccibir una cicrta lluvia, da origen a una esco¬ 
rrentia superficial con pico agudo y no muy rctrasada con rcspecto al 
inicio de esa lluvia. En la Figura 9.1 sc presenta la comparacion de lo que 
sucede con iguales lluvia y cuenca hidrografica, si esta ultima fuera relati- 
vamente permeable o impermeable. 

9.1.2 Factories pluviometrlcos 

1.1uvias muy intensas provocan crccientcs cn pequenas hoyas. Las lluvias 
de menor intensidad pero de duracion y cubrimiento grande provocan 
crccientes en grandes hoyas. 

Es claro que lo que mas interesa en relacion con la escorrentia superficial 
es cl volumen de lluvia total precipitada. El area de la hoya esta asociada 
con la altura de lluvia precipitada para producir una escorrentia superfi¬ 
cial determinada. 



Pleura t.1 Raapuaata a una lluvia da hoyas kttnlicas paro ralatlv* 
mania wnparmaabts © parmaabia 


RrctiMFN or ConniFNres nr Aoua 
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9.1.3 Otros factors 

9. 1.3.1 Humeciad del suelo 

Depcnde, a su vez, de prccipitacioncs antcccdentcs. 

9.1.3.2 Temperatura 

Influyc cn la escorrentia de aguas subterranean, la evaporation y la esco¬ 
rrentia superficial. Esta ultima principalmcntc al comienzo dc su proceso 
cuando cl agua cscurre cn finas capas sobre grandes areas hasta llegar al 
curso de agua. 

9. 1.3.3 Topografia 

Influyc cn la infiltracion y la escorrentia superficial. Una hoya con bas¬ 
tantc inclination da origen a mayor escorrentia superficial y menor infil¬ 
tracion. En una hoya plana cl proceso rige de modo inverso. 

9. 1.3.4 Tipo de vegetacion 

Influyc en la infiltracion y la dctcncion superficial. 

9. 1.3.5 Forma de la hoya 

Una hoya hidrografica relativamente circular es mas propensa a crecien- 
tes que una hoya alargada, dado que el tiempo de recorrido del agua des- 
de los sitios mas lejanos hasta el sitio de intercs en esta ultima es similar, 
y se puede producir una mayor concentration de escorrentia superficial. 

9.1.3.6 Dlreccidn de la lluvia asociada a la forma de la hoya, a ca - 
denas de montahas, vientos predominantes, etc. 

Cuando una lluvia se dirige en el sentido dc aguas arriba hacia aguas aba- 
jo de.una hoya alargada, da origen a mayores picos de crccicnte del que 
daria si se dirigicse en cl sentido inverso. 


9.2 Diagrama de Frecuencias 

Si se desea saber la potencialidad dc utilization de una corricntc dc agua, 
es nei esario conocer con que frecuencia ocurrcn caudales iguales o supc 
riores a un valor determinado. 
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I s nccesario conoccr, tambien, algunos caudales que caracterizan cl regi 
men dc la corriente, tales corno los caudales maximos y minimos obser- 
vados, y el caudal medio, definido para un numero total N de 
observaciones, suficientemente grande, como: 




(9.1) 


en donde. 

Q es el caudal medio, m 3 /s 

Qj cs la distribucion del caudal en el periodo dc observaciones, m 3 /s 

La serie de caudales observados Q, puede ser agrupada de valores mayo- 
res a menores, sin importar el orden cronologico de los datos; se estudia 
la variation de estos en orden de magnitud. Se destacan los valores maxi- 
mo y minimo observados. 

Lstos caudales naturales Q, pueden ser reagrupados en forma mas signifi- 
cativa, distribuidos en intervalos menores que la amplitud total (Q mal - 
Q mm )• Asi - Sl se dispone de un numero N de valores Q„ que constituyen 
una sene de valores crecientes variables entre el caudal minimo Q min y el 
maximo Q mu observados, de tal manera que se formen intervalos [Q„ 
Q, ;1 ], los caudales naturales Q, pueden ser distribuidos de una manerJ 
mas razonable. 

I I numero n, de valores Q, comprcndidos en el intervalo [Q„ Q,.,] re- 
presema la frecuencia absoluta f,; esto es, el numero de veces que los cau- 
dales Q, son verificados en el intervalo referido. 
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Cuadro 9.1. Ejemplo de cAlculo de un d.agrama de frecuenaas de caudal 



Intervalo claee 
de caudelee (1) 
(Q,.O u ,)(m 3 /e) 

Numero de 
euceeoe n, 
o frecuencia 
abeolute f t 


Frecuencia 

relative 

<*) 

1 

3 80(2) - 7 97 

46 


25 56 

2 

7.97 

- 12 14 

65 


36 11 

3 

12.14 

16 31 

32 


17 78 

4 

16 31 

- 20 48 

11 


6 11 

5 

20 48 

- 24 65 

13 


722 

6 

24 65 

28 82 

6 


3 33 

7 

28 82 

- 32 99 

3 


1 66 

8 

32.99 

- 37.16 

1 


056 

9 

37.16 

41 33 

2 


1.11 

m=10 

41 33 

- 45 50(3) 

1 


056 


TOTAL 

N = 180 


100 00 


NOTAS 


(1) El conteo de caudales Q, en un intervalo de clase detemunado. corresponde a los caudales que ser. 
yores o iguales a Q, y menores de 0,., 

(2) El caudal Q, corT86ponde al caudal minmo observado En el caso de asta sene es «guai a 3 80m’,s 

(3) El caudal Q m ., corresponde al caudal minimo observado En el caso de esta sene cenesporde a 
45 50 m 3 /s. 


El diagrama de frecuencias dc caudal, de acucrdo con cl Cuadro 9.1, pue 
de ser graficado de la manera como se muestra en la Ligura 9 



°2°3°4 

Coudol ( rn^/%) 


Figure 9.2. Ore grama (to liecuenoea (to caudetoe 
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9.3 Curva de Durac»6n o Permanencia de Caudales 
9.3.1 Defin»cl6n 

La curva de duration de caudales, o de permanencia, puede ser definida 
para caudales diarios, mensuales, anuales, etc. 


Suponiendo un arreglo de caudales por medio de los intervalos de clase 
(Q„ Q,*i) escogidos en el Cuadro 9.1, se puede construir el Cuadro 9.2. 

Cuadro 0.2. Ejemplo de cAlculo de la curva de duraclbn de caudales 


1 

Caudalaa 

Oi 

(m 3 /a) 

Fracuancla (1) 
abaoluta. t\ 

<*> 

Fracuancla (2) 
abaoluta 
acumulada. FA< 

(-) 

Fracuancla 
acumulada 
ralativa, F| 

(*) 


Qmax = 45 50 

1 

1 

0 55 

m»10 

41.33 

0 

1 

055 

9 

37 16 

2 

3 

1 67 

8 

3299 

1 

4 

222 

7 

2882 

3 

7 

3 89 

6 

2465 

6 

13 

7.22 

5 

2048 

13 

26 

14 44 

4 

1631 

11 

37 

20.56 

3 

12.14 

32 

69 

38.33 

2 

797 

65 

134 

74.44 

1 

Qmln = 3 80 

TOTAL 

46 

N* 180 

180 

100.00 

NOTAS 

(1) La lr«cc«noa atoeoMa 1 ( rapreaanta « ntinaro da vacaa qua tos caudales Q fuaron 

vanfeados an un in- 

»v<b aapatiloe 

W La i*acuanc» abaoMa auamjada raprasanta al numaro da vacaa que los caudalaa Q, fuaron mayor* o 
w valor Q, dal arm in ado. 


Suponiendo, entonces, quc los intervalos de clase de caudales Q, son de 
forma tal que 


Q. * Q, < Q.*i 

y que cl valor maximo Q m „ ocurre solamentc k veces en N numero dc 
veces de caudal, la exprcsi6n 

m 

PA, m k + Ji ft (9J) 
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cs llamada la duracion del caudal Q i( para Q, diferente de Q m ,„ siendo m 
el numero de intervalos de clase seleccionado. 

los cand C | 6n rt PreSentl pues ' cl lntcrva, ° de t,em P" r ; A, durante el cual 
los caudales Q, se mantuvieron iguales o superiores al valor Q, La fre- 
cuencia acumulada relativa se expresa como F(Q, * Q,) = (FA./N). 

Sc da cl nombre de curva de duracion o dc permanencia de caudales a 
la reprcsentacion grafica en orden decreciente de los caudales observa- 
dos Q,, duracion normalmente expresada en porccntaje. Como cada dato 
de caudal correspondc a un intervalo de tiempo (bora, dia, mes, ano), hay 
una corrcspondencia entre aquel porccntaje y cl periodo total de da- 
tos. 

Para la construction de esta curva se grafican los valores Q, del cuadro 
anterior, en el eje de las ordenadas, contra su frecucncia acumulada relati¬ 
va correspondiente, en el eje de las abscisas. 



9.3.2 Utilizacion de curvas de duracion de caudales para 

deduccion de caracteristicas de cuencas hidrograficas 

Las curvas de duration de caudales pueden utili/arse, principalmcnte en 
la parte de sus extremes, para la deduction dc caracteristicas de sus res- 
pectivas cuencas hidrograficas. Se expondran algunos casos: 
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a. Parte haja dc la curva 



Flgura 9.4. Parle baja de la curva de duracidn de caudales De 
duccidn de caracteristicas de cuencas hidrogrAficas 


Curva I 

Agua subterranea aporta caudales a la hoya. 

- En general, baja permeabilidad. 

- En general, buena retencion de agua. 

Curva II 

- Agua subterranea aporta hasta caudales bajos a la hoya. 

- En general, una retencion de agua menos buena y, o, mayor permeabi 
lidad que en curva I. 

Curva III 

- Rio intermitente o efimero. 

- En general, buen sistema de drenaje superficial. 

- En general, permeabilidad alta. 

b. Parte alta de la curva 



Figure 9 5 Parte alta de la curva de duracidn de cauda 
ie» Daducodn de caracteristicas de cuencas hidruyrA 


Coudol Q. (rn^/s) 
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Curva / 

Mcnor numero de caudales bajos, lo que puede signtficar una hoy.) hi 
drografica correspondiente a un no pequeno, cuyas crecicntes duran 
no mucho. 

- El area de drenaje puede no ser muy grande, lo cuai podria impluar 
que la hoya esta en zona montanosa. 

- La precipitacion se da en pertodos cortos del ano. 

- Hoya hidrografica que podria tener buen drenaje y poca retencuSn de 
agua. 

Curva II 

- Mayor numero de caudales altos, lo cual podria sigmficar una hoya 
mas grande que la de la curva 1. 

- Sistema de tributaries de drenaje esta desfasado y no produce grandes 
caudales maximos. 

- Caracteristicas de curvas de duracion de caudales tipicas al derretirse la 
nieve en una hoya hidrografica. 

9.3.3 Extension de curva de duracion de caudales de periodo 
de registro corto a periodo de registro largo 

En caso de que dos hoyas hidrograficas que sean hidrologicamente seme 
jantes, cuenten una de ellas con una curva de duracion de caudales con un 
periodo de registro relativamente corto y la otra con uno largo, la pnme 
ra curva podra ser extendida al periodo de registro de la scgunJa I I pro 
cedimiento que se debe seguir es el siguiente. supuesta cada hoya con su 
respectiva curva de duracion: 











































Para la hoya A, con periodo dc registro largo, sc deduce otra curva dc 
durat ion de caudales con cl mismo periodo de registro (corto) corrcs- 
pondicntc a la hoya B. Esta curva se presenta a trazos en la figura corres- 
pondicnte a la hoya hidrogrifica A, con registro largo Para cada 
porcentaje del tiempo en que un caudal es igualado o excedido, en la 
hoya hidrogrifica con registro largo A, se puede entonces determinar la 
relaci6n: 


( Q Registro Larg n\ 
Q Registro Corto J a 


Finalmentc, supomendo que la relacion entre los caudales para penodos 
de registro corto y largo es igual para ambas hoyas, se puede deducir el' 
caudal del periodo dc registro largo en la hoya B (correspondiente al mis¬ 
mo periodo de registro largo de la hoya A), para cada porcentaje de tiem¬ 
po en que un caudal es igualado o excedido, de la siguientc manera: 

Q Registro Largos - Q Registro Cortos x (SL Re Z ut ™ «rgo x 

\ Q Registro Corto f a 

9.3.4 Determlnaci6n de una curva de duracion de caudales en 
una hoya hidrografica en caso de inexistencia de datos 
de caudal 



Figure §.7 D«terrntnaci6n de curva de duracidn de caudales en 
hoya htdrogrAftca sm datos de caudal 


Para cite procedimiento sc requiere una hoya hidrografica A que sea hi- 
drologicamente semejante a la hoya de interns B, y que posea su propia 
curva de duraci6n de caudales durante un periodo dc tiempo razonable. 
Para la hoya B, de interns, que no posee datos, se puede deducir su propia 




0..£o. 


<’■«) 


9.4 Curva de Utilizaci6n 

Para cada caudal derivado, y para cualquier tipo de aprovechamiento con 
cauda mayor que el m.mmo, existe un periodo de tiempo en el que loj 
caudales naturalcs son mayores que el caudal derivado, y un periodo en 
el que son menores. 

Es claro que un aprovechamiento hi'drico proyectado para derivar al mi- 
xtmo un cierto caudal (mayor que el minimo) solo podra utilizar en pro- 
medio un valor menor. De ahi el concepto de caudal medio utilizable 
Qu, el cual puede ser calculado de la siguiente manera: 



Figura 9.8. Curva de duracidn de caudales Caudales y volumenes utiiizabies 


Q--jj (Qa/*/Q(t)di) (»J) 

en donde: 

numero total de ocurrencias de caudal 

numero de ocurrencias de caudal correspondiente al cortc de Qa 
con la curva de duracion de caudales 

valores del caudal corrcspondientes a ditcrentcs ocurrencias 
acumuladas en la curva dc duracion de caudales, m /s 
caudal miximo derivado, m /s 
caudal medio utilizable, m'/s 


N: 

1 : 

Q(t): 

Qa : 

Qu : 






























264 


HidrologIa en la InqenierIa 


Es facil obscrvar que cl valor dc Q u est£ comprendido entre el caudal ma- 
ximo derivado Qd y cl caudal rru'nimo observado Q m m. 

En los calculos economicos asociados al planeamiento^de un aprovecha- 
miento hidrico cualquiera, los costos de las obras estan rclacionados con 
el caudal maximo derivable, mientras que los beneficios se relacionan con 
el caudal medio utilizable. 

Es claro que el caudal medio utilizable maximo es igual al caudal pro- 
medio. 


y que 


■ Q -> Q„, 


±} QUI * 


(9.6) 


Q.rm n ■ Qn. 


(9.7) 


Adicionalmente, utilizando en las abscisas de la curva de duracion de 
caudales el porcentaje del tiempo, el caudal medio utilizable se puede ex- 
presar como: 


Q.- 


— [Qj 
100 x 



100% 


4- / Q (0 dt] 


i\00j\ 

M 


(9.8) 


El volumen promedio utilizable es igual al caudal promedio utilizable 
por la duracion, en segundos, del intervalo de discretizacion At con que 
se haya trabajado la curva de duracion de caudales (hora, di'a, semana, 
mes, ano, etc.). El volumen promedio utilizable, entonces, se referira al 
que se obtendra en una hora, un di'a, una semana, un mes, un ano, etc. 


V* - Qk A t 


(9.9) 


9.5 Caudales y Volumenes Perdidos y Deficitarios 

Si bien los calculos dc volumenes dc embalses a partir dc la curva dc du 
racion dc caudales tienen poca aplicacion debido al hecho de que talcs 
volumenes dependen dc la sccuencia cronologica de los caudales, sc pre- 
seman aqui los conceptos de volumenes perdidos y deficitarios, los cualcs 
pueden scr dc utilidad para proyectos dc rccursos hidneos. 


R£qimen de Corrientes oe Aqua 


9.5.1 Caudal y volumen perdldo promedio 


Qr’fj j/QWA-Qwj 

[(—r 1 

^■loo f 


19.1 


\ donde, 


N: 

1: 

Qd’ 

Q(t): 


Qp- 


numero total de ocurrencias de caudal 

numero de ocurrencias dc caudal correspondicnte al corte dc j 
con la curva de duracion de caudales 
caudal maximo derivado, m /s 
valores del caudal correspondicntes a diferentes ocurrcnoa 
porcentajes acumulados cn la curva de duracion de caudal 

mVs j 

caudal perdido promedio, m/s 



I Jcie.mm.tio" 0' 1 'tJumm piomtdm p.tOiJn 0, t< cltttu. J« 
„ tm.r. U U ~l«~ «*"“• O"”™ 0 ” 

9.5.2 Catid.i V «*»>•« «»<»•''» 0'°""“ 

























(9.U) 


( %j n IOOX 

q. aj 1100 " / Qt,IJ ' 

("5T 

cn dondc, 

N: numcro total dc ocurrcncias dc caudal 

I: numcro dc ocurrcncias dc caudal correspondicntc al cortc de Qd 

con la curva dc duracion dc caudales 
Q d : caudal maximo dcrivado, m 5 /s 

Q(t): valores del caudal corrcspondicntes a diferentes ocurrcncias o 

porcentajes acumulados cn la curva dc duraci6n dc caudales, 

mVf 

caudal dcficitario promedio, m 3 /s 



Figure 9 10. Curva (to duracion da caudales Caudales y volumenes deficitarios promedio. 


La detcrminaci6n del volumen dcficitario promedio Vdcf se efectua dc 
manera similar a la del volumen utilizable promedio. 

La curva dc duracion de caudales normalmcnte presenta un quiebre 
abrupto para los valores de tiempo entre el 95% y el 100%. Asf, el volu- 
mcn dcficitario calculado para un caudal proximo al rnmirno da, aproxi- 
madamente, cn caso dc proycctarse un aprovechamiento hidrico con 
embalse, el volumen dc dicho cmbalse necesario para mantener cl caudal 
dcrivado todo el tiempo. 

9.5.3 Re lee lone* caudal darlvabla contra caudal madlo utilizable, 
caudal madlo pardldo y caudal madlo daflcltarlo 

Para cada caudal maximo derivable sc puedc determinar el caudal medio 
utilizable, el caudal perdido promedio y cl caudal dcficitario promedio. 
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Los rcsultados sc presentan en una grafica como la mostrada cn la Fi 
gura 9.11. 



Flgura 9.11. Relaciones caudal derivable contra caudal utlS- 
zable. perdido y deticitano promedio*. , 
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CAPITULO 10 


Regulation de 
caudales y control 
de sequias 








1 


university nkcionku 
U Dt COLOMBIA. 


10.1 GENERALIDADES 


ado que el aprovechamiento de los recursos hi'dricos de un no 

I preve la retirada de un valor de caudal mayor que el rninimo, se 
hace necesaria la rescrva de los excesos sobre el caudal de deriva- 
cion para atender los periodos cuyos caudales naturales sean menores 
que aquel derivado. 


La operacion de un cmbalse cuando se dcsea derivar un caudal constante 
o no muy variable (de un embalse que recibe caudales muy variables en el 
tiempo) es, de hecho, una regulacion de caudales. Por otro lado, los me- 
todos tratados en este capftulo se aplican tambien al caso de un embalse 
de abastecimiento de agua que recibe un caudal constante de entrega y 
suministra un caudal variable para una red de distribucion. 

En este capitulo basicamente scran tratados tres problemas: 

a. Conocidos los caudales naturales o de entrada al embalse, calcular el 
volumen de este para atender una ley dada de caudales reguiados o de 
salida del embalse. 

b. Dados un embalse y una ley de regulacion, calcular los voliimcnes de 
agua cxistcntcs en el embalse en funcion del tiempo. 

c. Dado un cierto embalse, determinar una ley para los caudales regula 
dos que mas se aproximc a la regulacion total, es decir, a la derivation 
constante del caudal promedio natural. 

Las soluciones de cstos problemas son basicas para el proyccto v la ope 
ration de embalses de regulacion de caudales. 
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10.2 CAlculo de Volumen de un Embalse para Atender a una Ley 
de Regulaci6n 


10.2.1 Metodo analitlco 

Se acostumbra dcfinir la Icy de regulation por medio de la funcion: 

f'- 9 ? 


( 10 . 1 ) 


en donde: 

Q: es el caudal promedio natural en el periodo considerado 

Q r (t): es el caudal rcgulado en funcion del tiempo t 

Dada la secuencia en el tiempo de los caudales naturales Q(t) y conocida 
la ley de regulacion y(t), es posible determinar la capacidad minima del 
embalse para atender esa ley. Aqui, el caudal regulado Q r (t) se refiere a 
los caudales que salen del embalse en el tiempo t. No se hara mencion de 
la evaporacion, pero esta podra ser calculada como funcion del area liqui- 
da expuesta y de los datos climatologicos. La evaporacion podra tambien 
ser substraida de los caudales naturales que entran al embalse. 

La capacidad minima de un embalse para atender una cierta ley de regu¬ 
lacion es dada por la diferencia entre el volumen acumulado que seria ne- 
cesario para atender aquella ley en cl periodo mas critico de sequia, y el 
volumen acumulado que afluye al embalse en el mismo periodo. 

Considerados varios periodos de sequia, el mas critico es aquel que resul- 
ta en la mayor capacidad del embalse. Asi, se puede calcular la capacidad 
del embalse para varios periodos de sequia y adoptar la mayor capacidad 
cncontrada. Sea, por ejcmplo, un ano con cl hidrograma dado en la Figu- 
ra 10.1. 

Supongase que se propone la siguiente ley de regulacion: 


yU) - 


. I 


( 10 . 2 ) 


1 sto signified que se desea un caudal regulado constante e igual al caudal 
medio. 
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Figura 10.1 Hidrograma de enlrada a un embalse 


Es facil observar que el periodo critico para esa ley de regulation y csos 
caudales naturales presentados en la Figura 10.1 esta definido por los me 
ses de abril a septiembre inclusive. 

LI volumen necesario para mantener el caudal promedio durante cstos 

meses es: 


V„ • Q(A tAfait ♦ A tstjyo ♦ A ♦ A t/ultu ♦ A lAgotii' *" A ) 


en donde: 

At a bni*. es el nvimero de segundos cn el mes de abnl 
At es el nvimero de segundos cn el mes de mayo 
At j UMIl ,: es el niimero de segundos cn cl mes de |umo 
At jui,,.: es el mimero de segundos cn el mes de |ulio 
At Aguittp es el nvimero de segundos en cl mes de agosto 
At el nvimero dc segundos en el mes de septiembre 

I I caudal promedio en cste caso debc ser dado en ni \ % y Vn en m 
El volumen Va que llega al embalse en cste periodo es 

V', - Qu.j A IaM * Q A t ♦ Q/~« A ♦ 

0/«Z* o A t/J M ♦ A ♦ Qstft A Istf, 
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A si, la capacidad minima Cr del embalsc para mantener aquella Icy dc re- 

gulacion sera: 

\ 

(10.3) 

Ejemplo de calculo del volumen de embalse para atender una ley de 
regulacion utili/ando el metodo analitico 

Ver Cuadro 10.1. 

<3 = 5.16 m7s 
Q, = 3 80 m’/s 
y(t) = 0.74 

Capacidad del embalse: 

r> e-if / 30 dias . 86400 s 11C , 

Cr - 5.21 (mV $ ) . mes .-- 13.5 x 10* rw' 

\mes • 1 dui 

10.2.2 Diagrama de masas 

El diagrama de masas o diagrama de Rippl esta definido como la integral 
del hidrograma de entrada al embalsc. Es un diagrama de volumenes acu- 
mulados que afluyen al embalse. Un hidrograma de entrada como cl del 
Cuadro 10.1 da origen a un diagrama de masas como el de la Figura 10.2. 
Como el diagrama de masas es la integral del hidrograma de entrada al 
embalse, las tangentes a esa curva dan el caudal en cada instantc dc tiem- 
po considerado. 



Figura 10 2 Diagrama de masas de hidro¬ 
grama de caudaies de entrada al embalse 


Suponiendo que %c desea la misma ley de rcgulaci6n dada en la Ecuacion 
(10.2), ft puede ob&crvar que el caudal medio es dado por la inclinacinn 
dc la recta AB en la Figura 10.3. 


Cuadro 10.1. Ejemplo de regulacion de caudaies 
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Figure 10.3. Diagrama de masas C6lculo de capacidad de un em 
balse 

Para derivar el caudal medio, el pcriodo critico sera dcfinido por el inter 
valo de tiempo (ti, t 2 ). 

I s claro que para mantencr el caudal medio durante el intcrvalo de tiem¬ 
po (ti, t 2 ), sc nccesita el volumen Vn: 




(10.4) 


Como el diagrama dc la Figura 10.3 es un diagrama integral, el volumen 
V« queda representado por el scgmento EC. 

Por otro lado, el volumen V 4 que afluye al embalse en el pcnodo de tiem¬ 
po (ti, t 2 ) es: 

»i 

V*-jQ(t)dt (10.5) 

I I volumen V. queda representado por el scgmento DC. Asi, la capaci 
dad *1.1 t mltalsc neccsaria para regular el caudal medio, esto es V„ V„ 
queda representada por el segmento I I), que a su vez es la suma de di y 
dj, conformc sc presenta en la Figura 10.3. 


S« puede demostrar, por otro lado, que rcspccto a cualquier Icy de regu 
la* ton y(t) coino la anterior, se puede aplicar el rnismo raeiocinio para de 

termmar la capacidad del embalse. 
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Ejemplo dc calculo del volumen de embalm pai i itcndci una h I. 
rcgulacion utili/ando el metodo de diagrama de masas 

Eos datos correspondientes a los caudales naturalcs entrantes al embalse 
son los mismos presentados cn cl Cuadro 10.1. 

I I caudal dc rcgulacion, constante, es ahora igual a 4.0 m'/s I .» solution 
grafica se presenta en la Figura 10.4. 






| 


10.3 VOLUMENES ACTUALES DE EMBALSE 

En todo proyecto de recursos hidricos con embalse, definidas unto la lev 
de rcgulacion como la capacidad misma del embalse, se luce necc urio 
conocer los volumenes dc dicho embalse cn cl tiempo. 

10.3.1 Metodo analitico 

En el Cuadro 10.1, columna 8, se presenta un calculo cspccifito. Se dehne 
la capacidad del embalse igual a 5.21 (mVs)-mcs, con un caudal dc rcgula 
cion constante igual a 3.8 m /s. 

Esc cuadro explica, por si rnismo, cl analisis que debe ser llcvado a cab«» 
para determinar cl volumen actual del embalse cn cada mstantc dc nempo 
determinado. 


10.3.2 Diagrama de masas 

Supongasc construido cl diagrama dc masas (cun a A BCD) dc la I »^ura 
10.5. y que a trav6s dc la Icy dc rcgulacion sc construye la curva integral 
de los caudales regulados (curva AEFD). 


Conformc fue visto cn la Figura 10.3. la capacidad del embalse e»ta dud., 
por la suma dc los segmentos EF mis FD. 


Al constilt... la cursu del dr.tg.am.. dc Jesplarada paraWamemc 

por enema de la original en un valor tgual a la capacdad del en.b.Ue ... 
sc ticnc la curva GHOIJ dc la Figura 10.5. 




















Fleur* 10.4 C* leu to de la capaodad de un embaJse utiKzando dtagrama de masas 
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Postcnormcntc, <il dibujar la curva integral de los caudalcs rcgulados des- 
plazada paralelamente por encima de la original en un valor igual al seg- 
mento BE, se tiene la curva LBNIM. 

Obscrvando la Figura 10.5, se puede verificar que en el tiempo t| el em- 
balse estara completamente lleno, pues se derivo un caudal en el intervalo 
(A,tt) mucho menor que los caudales naturales entrantes. 

En el intervalo de tiempo (ti, t*) el embalse se vaciara, pues se denvara un 
caudal mayor que los naturales entrantes. Asi, suponiendo que en el 
tiempo ti el embalse estuviera completamente lleno, los volumenes actua¬ 
ls s V del embalse estanan dados por: 

t t 

V - C, +/Q(t) dt -JQ, ( t) dt (10.6) 

* 

en donde: 

V: es el volumen en el tiempo t 

C r : es la capacidad del embalse 

Q(t): son los caudales naturales entrantes al embalse 

C^ r (t): son los caudales regulados 

Es facil ver que el volumen V en el tiempo t esta dado por el segmento 
ON de la Figura 10.5 y* ademas, que para cualquicr tiempo t los volume 
nes del embalse pueden ser dados por las ditercncias entre las curvas 
GH( >1] v LBNIM de la figura mcncionada. 
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10.4 Regulaci6n Maxima 

Supbngase, dado un embalsc dc capacidad C„ que sc dcsca saber cual es 
la ley y(t) que mas se aproxima a la regulacion total, cs decir y(t) = I. 

Primero se construye, con los datos dc los caudalcs naturales, c aiagrama 
de masas dado por la curva ABCD en la Figura 10.6. 



Flgura 10 6. Diagrama de masas Regulacibn maxima 


Haciendo que la curva del diagrama de masas quede desplazada paralela- 
mente por encima dc la original cn un valor igual a la capacidad del em¬ 
balsc C„ se ticne la curva EFGH dc la Figura 10.6, en la cual se puede 
observar lo siguiente: 

a Si cn el origen del contco del tiempo el embalsc cstuvicra vado, la recta 
KB scria la mejor regulacion, pucs hasta cl tiempo t, los caudalcs natu 
rales son grandcs, y la regulation sera tanto mayor cuanto mas sc dis 
minuyan los caudalcs que salcn del embalsc. 
b I n cl tiempo t, el embalsc cstari totalmcntc llcno 
c Para el periodo t, a t/ la recta BG sera la mejor regulacion, pucs es la 
que representa un miximo caudal en cste periodo dc sequia. 
d Kn cl tiempo t; cl embalsc estari complctimcntc vado. 
e Para que el embalsc continue tompletamcntc vado y para que cierre el 
citlo, quedando al final vado como al principio, sc deben derivar los 
caudalcs naturales cn cl intervalu t, a T; esto cs, seguir la curva GM. 
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A si, dado que sc quierc cncontrar un.» rcgulat i • • • • maxima po d! »li ' I' " ' " 
dc un embalsc vado, la curva EBGH cs la que tumplc csta condition 

Sc puede probar que la maxima regulacion es la dada por la cur\a dcscriM 
por un hilo no extendible tendido entre las curvas ABCD y EFGH M 
diagrama dc caudalcs regulados asi obtemdos sc denomina comiinmcnte 
diagrama de Conti Varlcy. 


10.5 Control de Sequias 


En los numerales anteriores de estc capitulo sc enfati/o cl hedm tic que 
un embalse debe ser dimensionado para cl periodo mas critic«> tic %equu 
ocurrido cn Ins datos bistoricos lK-spuesde finalizado el periodo tic !lu 
vias, los caudales de los rios son debidos a las contribuciones tie agua 
subterranca, y presentan valorcs decrccicntes con el tiempo debido al 
agotamiento de las aguas acumuladas cn los suelos advacentes 


En el Capitulo 6 se presento la ccuacion stmplilicada del hklrograma del 
periodo dc sequia o cstiaje cn una corricntc dc agua. Sc trata dc la Ecu* 
cion (6.9): 

Q-QoC a,, ‘^ 03.7) 

l a mayor dificultad para ajustar una curva a los datos tic tauJal dc cstiaic 
csta en la lijacidn del micio dc csta, cs dcur la dchiucibn del caudal Q \ 
el tiempo t.. 1 litre ottos metodos, se adopta estc punto como cl dc maxi 
ma curvatura cn la parte desccndicntc del hidrograma. 

La constantc K puede scr determinada con otro punto del hidrogranu dc 
sequia (sea estc punto dado por Qi y ti)» 


h -<o 

Supoiwsv. pni un Kidro B tam* ton un *.««».< 

cl mostrado cn la 1 iguia 10.7. 


l a contribuc ion dc solamcnic Us aguas subletriiwas cmwivi cn d pun 
to A dc U Figura 10.7 y v* dccrcocndo hasia cl punto B, cuando sc miv.a 
cl nuevo periodo dc lluvias. 
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10 7. Curva de agotamiento de caudales Control do soquias 

Pucdc ser util, cn un momento dado, responder la siguiente pregunta. 
cCual sera el caudal Qn del no en el caso de que el inicio del periodo dc 
lluvias se extienda a n dtas mas? 

Las ccuaciones (10.7) y (10.8), con los valores de Q„, t„ y K, determina- 
dos a partir de la Iigura 10.7, responderan dicha pregunta. Basta aplicar 
la Ecuacidn (10.7) para t = t,+n di'as. 

En el caso dc embalses pequerios, dondc la regulacion de caudales se efec- 
tua a nivel diario (y no mcnsual como cn la mayori'a dc los casos dc cm- 
balses para fines hidroelectricos, por cjemplo), es necesario cl estudio dc 
estas curvas de agotamiento dc caudales de los hidrogramas de caudales 
diarios historicos, como la presentada cn la Figura 10.7. 

Si se cuenta con datos historicos de caudal, por ejemplo, de 30 anos, la es- 
cogencia del periodo mas crftico de sequia, csto es dc caudales m.'nimos 
durante el mayor mtervalo de tiempo, tendra un valor estadistico de 30 
anos de periodo de retorno. El dimensionamiento de un embalse, es deeir 
el calculo oe su capacidad. es para fines practices adecuado cuando sc usa 
esa proportion de datos. Cuando se cucnta apenas con 5 anos dc datos, cl 
penodo mas critico de sequia puede no ser cl adecuado para cl dimensio 
namtento del embalse. En esc caso se pucdc estudiar por analisis de fre 
cuencias, esto es extrapolando la curva dc probabilidadcs de los periodos 
dc sequia, cual es el numcro de dias sin lluvia que tendria la probabilidad 
de ocurrencia, por e,emplo, de I vez en 30 anos. Con esc dato se pucdc 
encontrar un caudal mimmo al final de esc periodo por medio dc la Ecua 
c.6n (10 7) conocidos Q„ y t„. La curva asi extrapolada seria mas adc 
cuada al dimensionamiento del embalse que la curva de los datos 
historicos de solo b arios l a I igura 10.8 mucstra mis claramente cual es 
a etc cio dc la sequia cn cl dimensionamiento del cmbaUc. 
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Cuando se cucnta con un pequeno numcro dc datos sc pucdc recurnr a la 
generation sintetica dc datos de caudal. La seric gcncrada tendna la mis- 
ma media y desviacion estandar de la serie historica, pero tendria muchos 
mas elementos. Habria caudales mayores que los maximos historicos y 
caudales menores que los minimos historicos. Se podria construir, de esta 
manera, un hidrograma ficticio de caudales de sequia que podria ser utili- 
zado en el dimensionamiento de un embalse. Sinembargo, debido al he- 
cho de que la generation de caudales sinteticos considera los datos 
historicos apenas para el calculo de los parimetros cstadisticos, v que 
para los problemas dc sequia los datos deberan ser considerados en una 
succsion cronologica, la aplicacion de este metodo debe ser cuidadosa 
mentc estudiada. En el capitulo siguiente se presentaran los pnncipios 
basicos de la generation sintetica de datos de caudal. Se debe hacer hinca- 
pic en que a medida que el mtervalo disminuye dicho procedimiento se 
vuelve mas dificil de llevar a cabo. Por ejemplo, aunque es irecucntc en¬ 
contrar en la literatura de investigation hidrologica modelos para genera 
ci6n dc caudales a nivel mcnsual, es mucho mas dificil hallarlos para nivel 
diario. listo se debe primordialmcntc a la gtan vuiabdKbd quo expen 
mentan los caudales a nivel diano en rclacion con los dc discretization 
mcnsual. 
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11.1 Generalidades 



as series de tiempo de valores hidrologicos, como caudales men- 
suales y anuales, pueden ser cxtendidas por correlation con lluvias 
gcneradas o con caudales concurrentes en hoyas vecinas. 


Se exige contestar la pregunta de si los datos de caudal pueden ser genera- 
dos mas alia del perfodo para el cual otros datos estan disponibles. El pri¬ 
mer metodo consiste en cl llamado proccdimiento de Monte-Carlo. 


11.2 Procedimiento de Monte-Carlo 

Este procedimiento pucde ser aplicado si los valores en las series de datos 
son independientes, como lluvias anuales o, en algunos casos, caudales 
anuales. La independence entre eventos hidrologicos consccutivos puede 
ser concluida por medio del coeficiente de correlation senal (correlacion 
entre cl valor cn un ano y cl valor en el ano precedence). 

Si, por ejcmplo, al mcnos 25 de talcs valores x, estan disponibles, la distri 
bucion de frccuencias puede ser determinada (suponiendo que la "mucs- 
tra" cs representativa dc la "poblacion"). Teniendo en cuenca, por 
ejcmplo, que la muestra puede ser ajustada a una distribution normal, ver 
l igura 11.1, se ticnen los siguientes parametros: 


Aledut Jc U mttestra X ■ ^ 


H 


um n m 2 S 


(III) 
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Vananza de la muestra 


n 

s 2 •—- 


( 11 . 2 ) 


Dervtacion estandar de la muestra S < 



(11.3) 


Ahora, la muestra de, por ejemplo, 100 anos puede ser generada, y tendra 
la misma media que la encontrada en la muestra original de 25 anos y la 
misma desviacion estandar, pero comprendiendo 100 valorcs en lugar dc 
25. Los 100 valorcs pueden ser escritos sobre cartas y la serie de tiempo 
de 100 anos puede ser compuesta retirando una carta despues de la otra. 



Figura 11.1. Procedimiento de Monte-Carlo Ajuste de la muestra a la distribucldn normal. 


En la practica esto se lleva a cabo consultando tablas que presenten series 
de valores de Z„ la cual es una variable alcatoria normalmente distribuida 
con media igual a cero y desviacion estandar igual a uno. Por otro lado, 
los valorcs dc Z, tambien pueden ser generados por medio de un compu- 
tador. 

Los nuevos datos dc la scric sint£tica q, pueden scr escritos como: 


</, - X ♦ 2, S 


(114) 


en donde i toma los valorcs de I a 100, siendo este ultimo valor igual a la 
longitud de la nueva serie (o de I a 1000 si la serie de 1000 anos es la que 
esta siendo butcada). 
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Sc debe hacer notar que este procedimiento esta basado sobre el concepio 
de que la distribucion normal es la mas correcta para ajustar una muestra 
de datos determinada (de tal manera que la 1,'nea recta cn la I igura 11.1 
puede ser extrapolada para frecuencias mayores a las que corresponden a 
los datos historicos), y que la muestra de 25 anos de datos conduce a va 
lores suficientemente correctos de la media y la vananza. 


11.3 FENOMENO DE Persistence (Cadena markovlana de primer orden) 

La base de que, por ejemplo, el caudal durante un cierto periodo (un ann. 
un mes, un dia) es independiente del caudal durante el periodo preceden 
te no es de validez general. Esto es debido al fenomcno dc persistence, es 
decir la tendencia de que un caudal ba)o cs mas probable que sea scguido 
por otro caudal bajo que por un caudal alto y, similarmente, que un cau¬ 
dal alto es mas probable que sea seguido por otro caudal alto. La explica- 
cion fisica de este fenomcno se halla en el efecto de almaccnamiento. 
Despues de un penodo seco prolongado cl caudal del rio esti bajo, el 
suelo esta seco, el nivel freatico bajo y las depresiones y almacenamientos 
superficiales estan vacios; esto significa que aun una gran lluvia no pro 
ducira un caudal alto. 

El fenomcno de persistence puede ser expresado en la forma mis simple 
para caudales anuales por una cadena markoviana de primer orden 


x,-x„ ♦ (*(<.-, -*.)♦'< 


(113 


en donde: 


x y x,.,: son los registros 
x ; cs una coiutanic 

p'( x ( x tl ):cs la componcnte determ,rust,ca 

p. ' ' cs cl coeficicnte de autorregresidn 

c . cs la componcnte alcatoria 


I a ecuacion autorregresiva se obtiene de los 25 puma* aplicando el me 
todo de los min.moscuad.ados e note mcJ.iic.o. V * 

ne una var.an/a consume y ‘l uc mdcpenj.emc de x, ■ 

supone t,no el coehi.en.c de.rclaoo.. ..Jepcnd.cme de v cn real 

dad la cor.elac.on es mas tuertc para ba,os caudales que para alt. can 

dales). 
























Figura 11.2 Efementos de una cadena markoviana de primer orden. 


Sc puede demostrar quc x 0 = X (valor medio de las x) y que p ~ p (coefi- 
ciente de correlation entre x,y x,i). 

F.sto ultimo puede ser visto de la siguicntc mancra: 



Figura 11.3. Coeftctont* de autorregres»6n en una ca- 
dana markoviana da primer orden. 


. » (2 *•)' 


n 
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observesc quc si lx, - lx, ,, cntonces p - p 

La ecuacion de generation (o algoritmo) para los caudales anuales es, en 
tonces, de la Ecuacion (11.5): 


<b-X + p(^.t -X) ♦ 2 ( 5>/l - p2 


( 11 . 6 ) 


X, p y S son valorcs calculados de la sene historica de la muestra. 

Para generar una serie de 100 anos, por ejemplo, se puede comenzar con 
X como el primer valor q, , y calcular q, de la Ecuacion (11.6), tomando 
Z, de una tabla de la variable aleatoria normalmente distribuida con me¬ 
dia igual a cero y desviacion estandar igual a uno. 

Dado que cada q, esta relacionado con el caudal preccdcnte, los valorcs 
sucesivos no saltan de un caudal bajo a uno alto sino que aparecen uni- 
dos. Dicho efecto, denominado efecto de Joseph, entonces, aparece. 


11.4 Modelode Thomas-Fiering 

Los caudales mensuales puedcn ser generados esencialmente de la misma 
mancra mostrada en el numeral inmediatamente anterior para caudales 
anuales. El modelo de Thomas-Fiering es mas complicado quc el visto 
antcriormentc porque la media y la desviacion estandar del mes j (j desde 
1 hasta 12) no son las mismas que para el mes preccdente j 1. 

La ecuacion de generation es: 


</»v • Xf ♦ - X ,. 

3,-| 


) ♦ z M s, V i - ( 


(ii n 
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cn donde: 

media dc los caudales historicos para cl mes j bajo considera¬ 
tion 

X ( l : media de los caudales historicos para el mes j -1 bajo consideracion 

P,.i- 1 - coeficientc dc correlation serial de primer orden entre valorcs 

en meses consccutivos; si se consideran valores mcnsuales, ps,« 
sen'a el coeficiente dc correlacion serial entre los meses 5 y 4 
(meses de mayo y abril) 

S,: desviacion estandar dc los caudales historicos para el mes j bajo 

consideracion 

Sj_,: desviacion estandar dc los caudales historicos para el mes j 1 

bajo consideracion 

q,caudal en el mes j del ano i dc la secucncia dc caudales generados 

q,caudal en cl mes j-1 del ano i de la secucncia dc caudales genera- 
dos 

Z M : variable alcatoria normalmcnte distribuida con media igual a 

cero y desviacion estandar igual a uno, aplicada al mes j del ano i 
de la secuencia de caudales generados 


11.5 Otros Modelos 

Los modelos de generacion no estan limitados a los mencionados ante- 
riormente. Si, por ejcmplo, para la generacion dc caudales mensualcs a 
largo plazo existen datos de prccipitacion mensual, cstos datos pueden 
ser introducidos como un_termino dctermimstico en la ecuacion de gene¬ 
racion, de la forma K(P, -P). De la misma manera la temperatura o el cau¬ 
dal cn una hoya cercana pueden ser introducidos como terminos 
dctcrministicos adicionales. 

Si los valores no son normalmcnte distnbuidos, puede ser posiblc aplicar 
una transformation simple tal como: 

logaritmos naturales de los caudales cn lugar de los caudales mcnsuales 
o anuales. 

raiz cuadrada dc la prccipitacion en lugar dc la precipitation. 
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11.6 Generacion de Numeros Aleatorios 

11.6.1 Numeros distribuidos uniformemente 

Los numeros distnbuidos uniformemente pueden ser generados usjndo 
el metodo de congruencia linear. La siguicnte relation existe entre los nu 
meros generados: 

■ (<i X, ♦ C) mod m (11.3) 

donde: 

X o :semilla(0 s semilla s 199017) 
a: 24298 
c: 99991 
m: 199017 

La funcion modulo (mod) ciecuta Y mod X, dividiendo Y por X v dand«> 
cl sobrantc de la division. La ecuacion ev 

Y-[<Y/X>* A' 1 - Y mod X 0^ 

en donde < > denota el entero mis grande menor que o ipial al reuilta 
do indicado de la division dc Y entre X 

Ejemplo: 

128 mod l0-l28-[<^y>*l"]- 8 


cn donde <I28/10> es igual a 12 


11 6.2 Num.ro. norm.lm.n«. di.tribuWo. 

l.o, num.ro. aleatono. normalmcnte distnbuidos P uok« 
utili/arulo cl metodo directa 
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Primcro un par dc niimcros alcatorios uniformcmcnte distrihuidos son 
gcnerados cn cl intervale (0,1). Lucgo, utilizando csos numcros (Ui, U>), 
un valor X cs calculado: 


X • V - 2 In U\ Cot(2n Vi) (11.11) 

Fstc valor corrcspondc a un niimero alcatorio dc una distribucion nor¬ 
mal con media igual a ccro y desviacion estandar igual a uno. 

Estc valor dc numeros alcatorios provenientes de una distribucion nor¬ 
mal con media cero y dcsviacion estandar igual a uno puede ser ajustado 
a la media X' y a la desviacion estandar o' dc otra distribucion normal 
cualquicra por: 


X'-o’X+A" 


( 11 . 12 ) 


11.7 Ejemplo de Generaci6n Sint£tica de Caudales Anuales 

Suponganse los siguientes caudales medios anuales deducidos en una es- 
tacion hidrometrica determinada segun los datos del Cuadro 11 . 1 . Las 
caracteristicas estadisticas de la muestra son las siguientes: 

X = 355.1 mVs p 2 =0.01865 

S - 55.6 m /s a = 306.63 

P = 0.13852 
p = 0.13657-0.13852. 

Supuesto que los caudales medios anuales cn dicha estacion sean normal- 
mente distnbuidos, el algoritmo de generacion sena, de acuerdo con la 
Ecuacion (11.6): 

Q,- 355.1 ♦ 0 13657 (Q,., - 355.1) + Z, (55.6)V 1 -0.01865 

Q, - 355 I ♦ 0.13657 <Q,_, - 355.1) 4 55.0791 Z, 

cn dondc Z,cs una variable alcatoria normalmentc distribuida con media 
igual a ccro y dcsviacion cstandar igual a uno. 
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Cu.dro 11 . 1 . Ejemplo de generacirtn sint6tica de caudales anuales 



Qi 

ANO 

(m 3 /§) 

1960 

399 

1961 

389 

1962 

438 

1963 

417 

1964 

258 

1965 

227 

1966 

372 

1967 

338 

1960 

389 

1969 

319 

1970 

424 

1971 

415 

1972 

341 

1973 

318 

1974 

360 

1975 

370 

1976 

302 

1977 

336 

1978 

373 

1979 

311 

1980 

294 

1981 

432 

1982 

345 


1 

O. 

(m’/e) 

Oi, 

(m J /e) 

1 

399 


2 

389 

399 

3 

438 

389 

4 

417 

438 

5 

258 

417 

6 

227 

258 

7 

372 

227 

8 

338 

372 

9 

309 

330 

10 

319 

389 

11 

424 

319 

12 

415 

424 

13 

341 

415 

14 

318 

341 

15 

360 

318 

16 

370 

360 

17 

302 

370 

18 

336 

302 

19 

373 

336 

20 

311 

373 

21 

294 

311 

22 

432 

294 

23 

345 

432 

24 


345 
























CAPITULO 



Transporte 
de sedimentos 








. ... 


12.1 Introducci6n 

n estc capitulo seran dadas algunas nociones sobrc transporte de 
sed.memos dc las corrientes de agua, con la finalidad de presentar 
las tccn.cas dispombles de estimacion de caudal solido transporta- 
do por los nos. Tal estimacion es de utilidad para cstudios dc modifica¬ 
tion dc canalcs naturales y de variation del volumen util de los cmbalses. 
bn csa area de conocimiento existen, basicamente, dos escuelas: una de¬ 
terministic* que procura expresar en ecuaciones el fenomeno fisico del 
transporte dc sed.mentos; otra empmea, que procura obtener rclac.ones 
entre las variables, directamente a traves de datos medidos en campo. A 
la pnmera escuela pertenecen los investigadores DuBoys, Einstein, Ken¬ 
nedy, Vanoni, Brooks, etc. A la segunda escuela pertenecen los investiga¬ 
dores Blench, Conti, Colby, etc. 



12.2 Hidraulica de Canales Erosionables 


Simons y Richardson, en estudios de laboratorio sobrc el comportamien- 
to dc las corrientes de agua sobre suclos erosionables, venficaron que la 
rugosidad del lecho de cstas corrientes variaba en relacion con el caudal 
liquido transportado. Esa variation cs causada por el transporte dc sedi 
mento del lecho y puede afectar el cilculo de un trccho de canal del no, el 
cual va a ser modificado, por cjemplo, para control de crecicntes. Estos 
autores clasificaron las formas de los lechos segiin la nomenclatura dada 
en la Figura 12.1. En dicha figura el numero de Froude (F) puede ser dc 
finido coma' 


F.-X- 

y/gD 


(1M) 
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en dondc: 

V: cs la velocidad media de la corriente, m/s. 
g: es la acelcracion dc la gravedad, 9.81 m/s 2 
D: es la profundidad media de la corriente, m 



Como se observa en la Figura 12.1, en el caso de la antiduna de onda es- 
tacionaria la duna entera se mueve hacla aguas arriba. Para esto, al princi- 
pio debe existir “fondo piano”, en el cual sc debe crcar alguna 
inestabilidad. 

Dado que la velocidad del fondo var.'a de conformidad con el caudal que 
pasa por un canal de fondo erosionable, se torna relativamente complica- 
da la curva caudal-altura de agua del canal, o caudal-pendiente, o, aun 
mas, vel<K,dad media-pendiente. Puede suceder, por ejemplo, una curva 
como la de la Ligura 12.2, segun Brooks. 

I.a Ligura 12.2 se puede interpretar de la siguiente manera: supongase que 
esta escumendo c.erto caudal con una profundidad dada de agua, un an- 
cho dado del canal y un mater,al dado del Iccho, y que la rugosidad del 
lecho t.ene la conf.guracidn de dunas. Al variar el caudal, pero conser- 
vando las variables menconadas anleriormeme, sc varfan la velocidad 
med.a y la pend.eme segun la curva A. has,a el punto en que las “dunas” 
se transforms,, en “fondo piano". En esc punto la curva dc velocidad me- 
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d,a_pe n cl,emc pasa^ ser la curva B. La transit idn mostrada «n la I iffH, 
U 2 tue demostrada experimentalmente por Brooks. F.sta luera del ob,c 
t.vo de estos apuntes el estudio de la h.draulica de canale, erosionable, 
es por esto, de mayor .mportancia para la h.drolog.'a. en el mvel a„u, „a' 
tado, el conocimicnto de la existencia de este fenomeno. 



Figura 12.2. Cambio de configuraaon del lecho de una corriente de 
agua erosionable. de dunas a fondo piano 


12.3 Transporte de Solidos 

La lluvia cuando cae sobre el suelo ejerce una fuerza sobre las particulas 
de este, capaz de removerlas de sus posiciones hacia otros lugares, en ge¬ 
neral, a niveles mas bajos. 

Esa accion erosiva de las lluvias lleva anualmente millones de toneladas 
de suelo a los rtos de todo cl mundo. 

Por otro lado, las corricntes tambien ejerccn una accion erosiva cn sus ca- 
nales. Particulas del lecho, arrancadas de este, pasan a ser transporcadas 
en suspension cn la corriente por la accion de las componcntcs vcrticales 
en regimen turbulento. 

La accion dc la gravedad hace que la mayor conccntracion dc particulas 
este junto al fondo. Asi, es comiin distinguir dos tipos dc transporte dc 
sedimentos: uno en suspension y otro junto al fondo. No cxiste un limite 
bicn definido entre esos dos tipos dc transporte dc sedimenco. 

Cuando un rio desemboca en un cmbalse, las velocidades medias son mc- 
norcs y, entonces, los sedimentos en suspension sc depositan; cuanto ma¬ 
yor sea el cmbalse mayor sera su eficiencia para retener sedimentos. El 
fenomeno dc rctencion dc sedimentos en cmbalscs es conocido como 
colmatacion. 
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12.3.1 Transporte de sedimentos en suspension 

Varias formulae han sido propuesras para la conccntracion dc sedimentos 
en suspension: 

House propuso la siguicntc formula: 



0 21 ) 


en donde: 

C: conccntracion a una altura “y" sohre cl fondo del no, en grf/cm' 

Ca: conccntracion a una altura “a” sohre el fondo del rio, en grf /cm’ 

W: velocidad dc sedimentation de la particula (ver Figura 12.3) 

c,: coeficicnte de difusion, obtenido en laboratorio por medio de 

la experimentation propucsta por Rouse y Hurst 

Ralinske propuso la siguiente ecuacion: 


C ^ d - y a 

C< ’ y d-a 


02.3) 



f m 


(12.4) 

(12.5) 


V. - 


02 . 6 ) 


en donde C, Ca, f, y W tienen los mismos significados de la expresion dc 
Rouse, y d cs la profundidad del canal (considcrando un canal rectangular 
muy ancho). 


Ademis, 

t m coeficicnte de transfcrcncia de impulso 
g acelerai ion dc la gravedad, m/s 2 

1 pendiente del canal (si se consider.! nmvimiento uniforme) o la 
pendiente dc la linca de energta (taso general) 

K consume de Von Karman (igual a 0.4 para aguas sin sedimen- 
lo); puedc ser detrrminada por el perfil de velocidades, en ge 
ncral K < 04 para aguas con sedimento. 
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II peril I do velocidad V = V (y) en un canal rectangular muy anclio puedc 
scr dado por la expresion debida a Von Karman: 


V - 



♦ cte 


(12.7) 


Comhmando la Ecuacion (12.7) con la (12.2) o la (12.3) sc puede deter- 
mmar el caudal q, transportado en suspension por umdad de ancho del 
canal: 

q t -fCVdy (* 2 - 8 ) 


en dondc q, esta en ((grf/s)/m) 

Lane v Kalinske, siguiendo las lineas generates aqui mostradas, llegaron a 
este resultado: 


q % - qC a $e l " X M 


(12.9) 


siendo q el caudal liquido por unidad de ancho del canal, en ((mVs)/m) 


t Cm 

* " G 


( 12 . 10 ) 


en donde: 

Cm: concentration media, (grf/cm 5 ) 

Ct: concentration en el fondo del canal (grf/cm 3 ) 

X: funcion de n/d t/fc (rugosidad rclativa), en donde n es el valor de 

la rugosidad en la formula de Manning. 

El grafico de la Pigura 12.4 facilita la utilizacion de la Ecuacion (12.9) 
para hallar X. 

La Ecuacion (12.9) sc aplica solamente cuando los sedimentos en suspen¬ 
sion ticnc la misma velocidad de sedimentation. Para cl caso general, 
dondc cxisten diversos diametros de sedimentos, sc pueden superponer 
los resuhados considcrando el caudal para cada diametro, pero se aconsc 
ja al lector que descc una solution cuantitativa adetuada medir las con 
tcntractonc* en cl campo y, si cs posiblc, claborar un modelo reducido 
del trccho del no. 
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Figure 12 4. Relacion entre % y X para vanos vaiores de la rugosidad segun 
Lane y Kalinske 


12.3.2 Transporte de sedimentos de fondo 

Todas las formulas presentadas en esta seccion son para descarga de sedi 
mentos de fondo en las condicioncs de movimiento uniforme, y no inclu- 
yen lo que se suele llamar “la carga de lavado del no* debida a crecientes. 
Por otro lado, los lechos de los nos se suponen compucstos dc materiules 

no cohesivos. 

12.3.3 Clasificacion del transporte de sedimentos segun 
mecanismo y segun origen 

De acucrdo con el mecanismo dc transporte pueden ser distinguidas Jos 
formas (ver Pigura 12.5): 

a. Carga dc lecho: 

Movimiento de parttculas en contacto con cl I echo, las cualcs ruedan. se 
deslizan o saltan. 

b. Carga en suspension: 

Movimiento dc parttculas en cl agua. La tendenoa dc ascntaiwento de la 
partfcula cs continuamente compensada por la action dtfusiva del campo 
dc flujo turbulcnto. 

De acucrdo con cl origen del material dc transporte. se hate la siguience 
distincion (Ver Pigura 12.5): 
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a. Transporter de material de fondo: 

Estc transporte tienc su origen en el I echo. Esto significa que el transpor- 
te cs detcrminado por las condiciones del lecho y del caudal (puede con- 
sistir en carga de fondo y en carga en suspension). 

h. Carga dc lavado: 

Transporte de particulas nulo o en muy pcquenas cantidadcs en el lecho 
del ho I I material cs suministrado por fuentes externas (erosion) y no 
dependc dircctamente de las condiciones locales cxistcntcs (puede sola 
mentc ser transportado como carga en suspension; gcneralmcnte material 
lino mcnor de 50 pm). 

12 3 4 Tasa de abastecimiento de sedimento y capacidad de 
flujo para transportarlo 

Hav dos aproximaciones para estimar la produccion dc sedimento dc una 
hoya. La pnmera aproximacion cs estimar la tasa dc abastecimiento de 
sedimento, y la segunda cs estimar la capacidad del flujo para transportar 
csic sedimento. 



FiQura 12 S Transport** *1<» s*»flim**ntos d« tondo Clasilicacibn segun rnecamsmo y segun origen 


I >ad<> que el conccpto basico de separar la carga dc lavado de la carga de ma 
tcnal dc fondo no cs muy bien conocido, esto sera discutido dctalladamentc. 
I n una canalcta metalica, si no sc introduce sedimento alguno en cl flujo, 
indcpcndicntcmentc dc que tan fuertc sea estc, no se puede medir trans 
portc alguno dc sedimento en el refendo flujo. Lsto cs porque no liav sc 
dimento cn cl llujo y la tasa dc transporte dc sedimento csta limitada por 
la tasa dc abastecimiento del sedimento aguas arriba. Por otro lado, si una 
grar. tanudad dc sedimento cs suministrada en cl punto inicial aguas arri 
ba, y si esta tasa tie ab.isici imicnto de sedimento cs mayor que la capaci 
dad drl flujo para transportarlo, se puede solaniente medir la capacidad 
del tlujo para transportar sedimento, porque la cantidad dc sedimento re 
sultantc de la difcrcmia entre la tasa de abastecimiento y la tasa tie trans 
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portc debe ser dcpos.tada aguas arriba en algun punto, dcbido a la fait, 
de capacidad del flujo para transportar cl sedimento hacia aguas abajo 
n otras palabras, lo que sc midc aguas abajo cs la tasa mas pequeha dt 
•IS t <»S stguicntcs: tasa do abastecimiento de sedimento y ipacidad d 
flujo para transportar estc sedimento. 

Lsto puede ser mejor ilustrado en el diagrama presentado en la Eigura 12.6. 
Para un caudal dado v un lugar detcrminado, sc puede graficar dos cur 
vas: la pnmera describe la rclacidn entre cl tamano del sedimento (d) y I. 
capacidad del caudal para transportarlo (Qs); la segunda curva describe I. 
relacion entre el tamano del sedimento (d) y la tasa d, imicnit 

(C^s ). (aimo se mucstra en la Eigura 12.6, esas tins eurvas pueden intei 
ccptarsc en el punto L. 



Figure 1 2.6 Tasa de abastecimiento de sedimento y capacidad de Hup pa*a transportar sedimento 


Para tamanos de sedimentos menorcs que d* (corrcspondiente al punn 
E), las tasas de abastecimiento son mcnores que la capacidad del flujo 
para transportarlos, y para tamanos de sedimentos nuyorcs que d* la ca 
pacidad para transportar sedimentos cs menor que sus respective tasa' 
de abastecimiento. 

Entonccs, si se trata de medir movimiento de sedimentos cn el rio, sc ob 
tendra CE v EB. Dado que la curva CE es dctcrnunaJa por la tasa dc 
abastecimiento de la hoya, no se puede usar ecuacion alguna de transput 
tc de sedimentos para calcularlos, y deben ser medulos por teennas dc 
mucstreo. Los tamaAos de sedimentos mcnorcs que J son llamados carg.i 
ile lavado porque serin dcsaparccidos por las caudalcs, dado que AE > ( I 
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Parte do los tamanos de sedimentos mas grandes quc d» serin deposita¬ 
ries sobre cl l , ccho dcl no - y son Hamados la carga de material dc fondo 
debido a quc FD > F.B. 

H A Einstein sugirio usar el d l0 (significa el diametro dc la muestra dc 
sedimento en quc el die/ por cicnto en peso es menor que ese tamano) 
del material del lecho como d*. 

12.3.5 Formulas de transporte de material de fondo 

a. Formula de Du Boys (1879) 

- V/)to(To-T f ) (12.11) 


en donde: 

9*1- carga unitaria de sedimento de fondo, en libras por segundo y 
por pie de ancho, [Ibf/s/ft] 

H> d : coeficiente, en funcion del diametro mediano d 50 del sedimento 

del lecho (con dimension de [ft71bf/s]) (ver Figura 12.7). 

x 0 - y Rh I (12.12) 

en donde: 

V esfuerzo al corte (lbf/ft 2 ) 

Rh: radio hidraulico de la seccion (ft) 

I: pendicnte de la corriente (ft/ft) 

T- peso especffico del agua (lbf/ft') 

T t . esfuer/.o al corte critico, en el cual el movimiento de sedimento 
del lecho sc inicia (lbf/ft*); es una funcion del diametro media¬ 
no d i0 del sedimento del lecho (vcr Figura 12.7) 


b. Formula dc Meyer Peter 

qf' - 39.25 *'"•/- 9.95 J so (12 .13) 


en donde: 

q: desiarga unitaria dc agua, ((ft7s)/ft) 
d w : diametro mediano del sedimento del lecho (ft) 

e X: mismas variables definidas anteriormente en la f6rmula de Du 

Boys. 
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Figura 12.7 Coeficiente vo V esfuerzo al corte critico para la formula da OuBoys (Ecua- 
cion (12 11)) como funcion del tamario mediano del sedimento del lectio 


En unidades metricas los coeficientes numericos son 250 y 42.5 cn lugar 
de 39.25 y 9.95, respectivamente. 

Esta ecuacion se ajusto bien a rios con sedimentos cuyos diametros me 
dios variaron entre 3.1 y 28.6 mm. 

c. Formula de Shields 





(12.14) 


en donde: 

Y : peso cspeciftco de los granos de sedimento (Ibb it ) 

y peso cspccffico dcl agua (lbf/ft*) 

T : esfuerzo al corte critico para el tanuAo mediano de sed. 

mento d» (lbf/ft 2 ) (vcr Figura 12.8) 

q q I t : son las mismas variables definidas anteriormente en las or- 

' ’ ° mulas dc DuBoys y Meyer Peter 
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l a oi'UAcion anterior es dimcnsionalmentc homogenea, y por consiguicnte 
las canndadcs pueden ser expresadas cn cualquicr conjunto consistcntc dc 
unidadcs. 

d. Formula de F.instein-Brown (1950) 


4> 



(12.15) 


cn dondc: 

f (l/T) csta dada cn la Figura 12.9. 



(12.16) 




L 
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V (Yi — y) d < 0 


(12.17 



en dondc cl unico termino no definido es v, la viscosidad cinem.ittca del 
agua, cn (m 2 /s) o (ft 2 /s). 

Las ccuacioncs antcriores son validas para cualquicr sistema coherence de 
unidadcs. 



e. Formulas de regimen 

Algunos invcstigadorcs propusicron formulas para las cuales el transpor 
te de sdlidos cn suspension es tal que la erosion del lee ho v la sedimenta 
cion se compensan. Estas formulas son muy utiles para veritkar la 
estahilidad de un canal cn cuanto a erosion y depositacidn de material sc 
refiere. En esas formulas el caudal uVlido cn suspension es tambicn cl 
caudal total, dado que el caudal soltdo de fondo es priciieamente nulo 
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I. Formula de Conti 

j? -jrtf, /?*/-!) 


sicndo fi = 742.6 m/s 


en donde: 


f 23.95 0.0727 ♦ 10 d 

h - —-— 

d 2.693 -f 10 d 


( 12 . 20 ) 


( 21 . 2 !) 


es el diametro de sedimento en suspension y de fondo (m) 
R h : es el radio hidraulico (m) 

I: es la pendiente del canal (m/m) 

q,: es la descarga de sedimentos ((kgf/s)/m) 

II. Formula de Blench 


(l +0.12x I0 5 ^=j 

(l + — x 10'—'l 
(233 y j 


3.63 g b 1 q * / 
K m v‘( lW^T)"'" 


( 12 . 22 ) 


en donde: 

C m : concentracion media de sedimentos (lbf/ft 3 ) 
d so : diametro mediano del sedimento del Iccho (mm) 

h: ancho del canal (ft) 

K m : coeficiente de meandros, con valores de 1.25 para trechos rec¬ 
tos, 2.0 para rios con meandros bien desarrollados, y 2.75 para 
rios sinuosos 

Y* peso cspccifico del agua (lbf/ft 1 ) 

g: acelcracion de la gravedad (ft/s 2 ) 

q: descarga unitaria ((ftVs)/ft)) 

1: pendiente del canal (ft/ft) 

v: viscosidad cinematics del agua (ft 2 /s) 

q, - C m q 

q, descarga dc sedimentos ((lbf/s)/ft)) 


(12.23) 
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f. Otras formulas 

Varios investigadores ademas de los citados han presentado formulas 
para el calculo de transporte de sedimentos. Asi, existen las formulas de 
Schoklish, Laursen, Colby, Engelund, Inglis-Lacy y Toffaleti. 

12.3.6 Formula de Laursen para transporte total 

La suma de las dcscargas de sedimento transportado cn suspension y en 
el lecho constituye la descarga total. 

Las formulas de regimen dan la descarga en suspension, que es practice 
mente la descarga total, por no haber descarga en el lecho. 

La formula de Laursen es presentada aqui porque da la descarga total, in 
cluyendo la descarga en el lechb. 


C„. oo., 2 ,.]/(£) n 

*-t£(tF " 2 - b ’ 


t, - T ! (Y«-Y)d,. 


(12.24) 


q> ~ C m q 


(12J7) 


V* - y/Tfi 


(IU»> 


en donde: 


d 4 : diametro dc grano i, ft 

d ': diametro mediano del grano, ft 

W ( : vclocidad dc scdimcnucidn dc grano dc diametro d s (»t>») ( 

Figura 12.3) 

f(VVW,): funcion dada por la Figura 12.10 
v peso unitario del agua (Ibf/lt 1 ) 

p porcentajc del sedimento de tondo dc diametro d. 
d: profundidad del flujo (ft) 
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x n : esfuerzo dc cortc del lee ho, por Faursen, dchido a In resisten- 

cia del grano (lbf/ft*) 

V*: velocidad dc esfuerzo dc cortc total (ft/s) 

t,* esfuerzo cortantc critico adimcnsional, el cual cs definido por 
Shields (ver Figura 12.8) 

V: vclocidad media dc la corricnte (ft/s) 

(): densidad del agua (lb/ft 3 ) 

Y ( : peso unitano del sedimento (lbf/ft 3 ) 

C m : concentration media dc sedimentos (lbf/ft 3 ) 

q: descarga unitaria ((ft 3 /s)/ft)) 

descarga unitaria de sedimentos ((lbf/s)/ft)) 

I as formulas son dimcnsionalmcntc homogeneas, es decir que pueden 
ser unli7adas en cualquier sistema congruente de unidades. 



12.3.7 Conclusiones 


I I problems de detcrminar la descarga dc sedimentos en las corricnlcs dc 
agua csta todavia abierto a las investigaciones. Ninguna formula puedc 
ser aplicada con conhanAa en todos los casoi. 
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I as formulas de descarga dc sedimento en suspension dan, en general 
esa descarga en funcion de la conccntracion a una cicrta attura “a" 
Para aplicarlas se nccesita tener por lo mcnos esa medida de concentra 
cion. 

No se puedc fijar a prion los porccntajcs dc descarga total que son trans 
portados en suspension y en cl lccho. As«, sc debe encontrar uno y otn 
para hallar la descarga total. 

Fa formula dc Faursen da automaticamcntc la descarga total de sedimen 

tos. 

Fas formulas dc Conti y Blench dan las descargas totalcs, pero admiten 
no tener descarga dc lecho porque las cantidadcs crosionada y depositad.) 
sc compensan en cada trecho, lo que cs considcrado en cquilibrio. 

Se mucstra en la Figura 12.11 un grafico debido a Vanoni, cl cual por si 
solo es una prueba de que el calculo dc la descarga dc sedimentos esta lc 
jos dc ser una cicncia prccisa. 



* Obstrvodo 

RiO Colorado on ToylOf's Farcy 
S*0 000217 

Oiom* tro madiO (to sadimanto * 0 320mm 

T - 60°F 


Figura 12 11 Curvaa da caudal sdlido descarga para al no Colorado (USA) 
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12.4 Medidas de Concentraci6n de Sedimentos 

12.4.1 Muestreadores de sedimentos en suspension 

Estos muestreadores deben tener formas aerodinamicas para causar el mini- 
mo disrurbio a la corriente. Deben retener una muestra que, posteriormente, 
seca en un calcinador, de el peso del sedimento retenido. Una vcz conocido 
el volumen de la muestra, se calcula la concentracion, por ejemplo en gra- 
mos por litro. Muestreadores utilizados son el US P-61 y cl US D-49. 

12.4.2 Muestreadores de sedimento depositado 
en el lecho de los rios 

Segun Linsley no hay ningiin muestreador de sedimento de lecho entera- 
mente satisfactorio. Existe un muestreador que opera por diferencia dc 
presiones. En ese muestreador la entrada de agua consiste inicialmentc en 
un estrechaniiento con subsiguiente expansion que causa una disminu¬ 
cion de presion y, posteriormente, disminucion de velocidad, lo cual faci- 
lita la retencion del sedimento. 


12.4.3 Medida de la carga total de sedimento por eliminacion 
del sedimento del lecho 

Cuando el sedimento transportado en cl lecho y en suspension sea relativa- 
mente fino, un vertedero que cause bastante turbulencia puede ser usado para 
elevar toda la carga de sedimento del lecho en la corriente. Se mide, enton- 
ces, la concentracion del sedimento en suspension aguas arriba y aguas abajo 
del vertedero. La diferencia sera la medida dc la cantidad de sedimento del 
lecho. Este metodo cs aplicablc principalmentc a corricntcs dc agua pequeftas. 


12.5 COLMATACION DE EMBALSES 

Conforme ya fuc dicho, la disminucion dc la velocidad de la corriente en los 
embalses facilita la decantation de los sedimentos. 

Se acostumbra llamar eficiencia dc retencion del embalse a la relaci6n cn- 
tre la cantidad de sedimento retenido y la cantidad dc sedimento que entra al 
cmbalve. Brune presenta un grafito que da una idea dc la variation dc la efi- 
ciencia de retention en funcion de la relation entre la capacidad del embalse 
y cl volumen anual de agua que llega a este (ver Ligura 12.12). 

El sedimento depositado en cl fondo de los embalses sufre una accidn de 
adensarniento que hate que su volumen disminuya con el tiempo. 
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Flflura 12.12. Curva de Brune para datermmar la efroencia da ratencibn 

Por otro lado, de acuerdo con el metodo dc Lara y Pemberton, las opera 
ciones de los embalses fueron clasificadas en relation con el npo dc estos, 
de la siguiente manera: 

Cuadro 12.1. T*>o da ambalsa da acua/do con su oparaodn 


OPERACI6N DEL embalse 


Sedimanto* wampra aumargaJoa o caw wampra 
somargidos 

OasambaUa normalmanta modacado a conwdarabla 
Embalse normaknanla vaao 

Sadimantot dal lactiodanod___________ 


Adicionalmente, cl peso umrano Meal de k» dcsed.memos 

en los embalses puede ser est.mado usando la s.go.ente evasion 


vr, - «\f». ♦ W.P.aW.P. 


(U_r*» 



peso umuno m.e.al del sedimento en el embalse 
(Ibl/ft*) ... jj 

traccionet de arcilla, limo v arena, respea.s ame rue. Je 

sedimento entr Ante 

pesos espeeilKOs de are.lb. bmo v arena lib. « X * 
iivameme, que pueden ser ..bremdos del C uadro I. 























































































HlOROlOQlA EN LA iNOENIERlA 


Cuadro 12.2 Pesos especificos da material da sedimento 
da acuardo con la operacldn dal embalse 


Tipo d« tmbalM 

w. 

(Ibt/ft 3 ) 

W m 

(lbf/ft 3 ) 

w. 

(lbf/ft 3 ) 

1 

26 

70 

97 

2 

35 

71 

97 

3 

40 

72 

97 

4 

60 

73 

97 


Finalmente, cl peso unitario promedio dc los sedimentos despues de T 
anos dc operation del embalse puede expresarse como: 

W T - VPi + 0.4343 AT (InT) - 1 j (12.30) 

donde: 

W T : peso unitario promedio despues de T anos de operacion del 
embalse (lbf/ft 3 ) 

W, peso unitario inicial derivado dc la Ecuacion (12.29) (lb/ft 3 ) 

K: constante, basada en el tipo de embalse ya definido y cl analisis 

de la muestra dc sedimentos, y obtenida del Cuadro 12.3 y de 
la Ecuacion (12.31) 


Cuadro 12.3. Valores de K de acuerdo con el tipo de embalse 
y la muestra de sedimentos 


Kl 

Tipo do 

Arena 

Umo 

Arcllla 

•mbalM 

K. 

K m 

K« 

1 

0 

67 

160 

2 

0 

1 8 

0 4 

3 

0 

0 

0 

K - 

/C, />, ♦ K m 

Pm ♦ K, P, 



donde V u F m y P, ticncn cl miimo si gm fie ado que cn la Ecuacion ( 12 . 29 ). 

Normalmemc, para conoccr la cantidad dc sedimento cxistentc cn un 
embalse y sus variactoncs, sc haccn Icvantamientos batimctricos pcri6- 

dscos 
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Existcn importantes fcnomcnos ligados a la calidad de los sedimentos de 
posita< os en os cmbalscs. Los sedimentos biodegradables, en general, 
causan problemas ligados a la cantidad de oxigeno de las aguas del cmbal 
se y t.enen concx.on con el problcma de eutrificacidn o envejecim.en,., 
de los embalses. 

Una vez conocidos los volumenes anuales dc sedimentos entrantes a un 
embalse determ.nado y sus granulometrias, y, por otro lado, tanto las 
curvas caractcristicas de area y volumen del embalse como la forma dc 
operacion y su eficicncia dc atrape dc sedimentos —dctcrminada de 
acuerdo con la curva de Brunc—, sc pueden estimar las curvas revisadas 
en cl tiempo de area y volumen del embalse, por medio de metodos tales 
como el empirico de reduccion del area o cl de area-incremento. 
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CAPITULO 



Aguas 

subterraneas 






13.1 Generalidades 


e trat.in en este capftulo los asuntos relacionados con la ocurrencia 
de agua subterranea, los coeficicntes que definen la cantidad de 
agua almacenada y la mayor o menor f ac 1 1 id ad para retirarla del 
subsuelo, y los problemas relacionados con la recarga de acuiferos. 

Se define aqui un acuifero como la formacion geologica que contiene 
agua que puede moverse en cantidades tales como para permitir un apro- 
vechamiento economico. 


La porosidad es igual al volumen de vactos sobre el volumen total de la 
muestra, mientras que la porosidad efectiva es igual al volumen de agua 
que puede drenar de una muestra saturada sobre el volumen total de la 
muestra. 

A continuacion se presenta un cuadro de valores promedio de porosidad, 
porosidad efectiva y permeabilidad de diversos materiales. 


Cuadro 13.1. Valores promedio de porosidad. porosidad efectiva 
y permeabilidad de diferentes materiales 


MATERIALES 

POROSIDAD 

<%) 

POROSIDAD 

EFECT1VA(%) 

PERMEABIUOAO 

Arcilla 

45 

3 

1 

Arenas 

35 

25 

800 

Qravas 

25 

22 

5000 

Gravas y arena 

20 

16 

2000 

Arenisca 

15 

8 

700 

Material calc&reo 

1 

2 

1 

reo denso 

Cuario. grantto 

1 

05 

01 


(1) gpdrft* • pal one* pa dfaH* 
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HiOROLOOIA EN LA iNOENtERlA 


13.2 Modos de Ocurrencia de Aguas Subterraneas 

13.2.1 Acuifero freatico 

Es aquel cn cuya superficie actiia la presion atmosferica. 



13.2.2 Acuifero artesiano 


Es una formacion geologica que contiene agua a presion. 



I .os po/.oft quc rctiran agua dc un acuifero artesiano son llanudo* pozos 
artesiano*. Esios pozos pueden scr allot antes y no aflorantc* l.ot pozos 
quc rctiran agua del mvcl Ircitico son llamados pozos frciticos. 


Aquas SubtehrAneas 


U | 


13.3 COEFICIENTES QUE DEFINEN UN ACUIFERO 

Cuando se bombea un caudal constante de un acuifero, cl n»vcl dc .»gua 
quc ocupaba un piano horizontal, dcspucs del imcio del bombeo, pasa a 
tener superficies corneas cn torno al pozo. El abatimiento dc esa superfi 
cic con el tiempo depende dc la permeabilidad del acuifero v dc la .ami 
dad de agua en el almacenada. 



Invcrsamente, cuando dcspucs dc un largo periodo dc bombeo sc deja Jc 
bombear, la supcrficic conica subc hasta llcgar a la position micial antes 
dc iniciar cl bombeo. 

Cuando sc bombea dc un acuifero artesiano, en vez de la superficie hbre 
(nivel freatico) sc ticnc una superficie piczometrica (nivcl artesiano) 

El estudio de esc movimicnto no permanence dc agua subterranea lies a ; 
dos cocficicntcs que definen el acuifero: cocficientc de transmisibil »dad > 
coeficiente de almacenamiento. 

En los acuifcros freincos pricticamente el almacenamiento esti dc?m«d< 
por la porosidad del material. Entrctanto, en un acuifero artesiano. ade 
mis de la porosidad cxistc el cfecto dc comprcsibdidad Jcl agua v de k 
elaitiudad del material A si. de una umdad de volumen de un acuifero ar 
teiiano se puede sacar mis agua quc de una umdad dc volumen de ui 
acuifero ficattco con la nusma porosidad. 























































13 . 3.1 Co©flcl©n 1 © d© tr©nsml©lbllldad (T) 

Represents la capacidad del medio acuifero para transmitir agua en toda 
su altura o, en otras palabras, el caudal que atraviesa una faja de base uni- 
taria y altura la del acuifero. 

F.ste coeficientc de transmisibilidad (T) de un acuifero es igual al produc- 
to de la permcabilidad (K) por la altura del acuifero (h): 

T-Kh 0 *. 1 > 


T en mVdfa 
K en (mVdi'a)/m 2 
h en m 



Flgura 13.4. Coeficiente de transmisibilidad de 
un acuifero 


13.3.2 Co©flcl©nt© d© ©lm©c©naml©nto (S) 

E* el volumen unitario de agua descargado por un prisma vertical de base 
unitana y altura la del acuffcro, cuando desciende una unidad de longitud 
de altura piezom£trica media. 

03 . 2 ) 

Aim* bp 



Hpi t|yE flMjgWli 4> ^macanamlanto 4© un 


OUBTERRANEA9 


13.4 Determinaci6n de los Coeficientes 
T ransmisibilidad(T) 


DE ALMACENAMIENTO 


(S) 


13.4.1 Lln©aml©ntos t©6rlcos 


Existen varios m^todos que procuran determinar los coeficientes S 
Lntre esos metodos se presents aqui el de Theis. 

Aplicando la ecuacion de continuidad a un volumen de control con- 
tnco a un pozo, Theis, en 1935, dedujo la siguiente ecuacion: 


4 jiTI » 


( 



en donde: 

r: distancia radial desde cl pozo donde se esta bombeando hasta el p 
de observacion (m) 

t: tiempo desde el inicio del bombeo (dias) 

Q: caudal de bombeo (mVdi'a) 

z: abatimiento de la superficie piezometrica en el pozo de observac 

(m) 

T: coeficiente de transmisibilidad (m 2 /dia) 

S: coeficiente de almacenamiento (-) 



PI (jura 13.4 Determlneclbn do coehcrenles do elmeoenemiento y tiensmisiMidod do ur» acuiftero 
















































HlQWOLOOlA EN LA INQENIEWIA 


Se pucdcn calcular los valores dc la integral de la formula: 

( 13 - 5 ) 

Estos valores se presentan en el Cuadro 13.2. W (u) es tambien un valor 
adimensional que puede ser aproximado por la seric: 

W («)- -0.5772 - In u -f u - (13.6) 


Cuadro 13.2 Valores de W (u) para diferentes valores de u 
(segun Wenzel) 


u 

1.0 

20 

30 

4.0 

5.0 

6.0 

7.0 

8.0 

90 

1 

0219 

0 049 

0 013 

0 0036 

0 00114 

0 00036 


0 000038 

0 000012 

10’ 

1 02 

1 22 

0 91 

070 

056 

0 45 

0 37 

031 

026 

10* 

404 

335 

296 

266 

246 

2 20 

2 15 

2 09 

1 92 

10* 

633 

564 

523 

496 

4 73 

4 54 

4 39 

4 26 

4 14 

10* 

063 

7 94 

7 53 

725 

702 

6 84 

669 

6 55 

6 44 

to* 

1096 

1024 

964 

9 56 

933 

914 

899 

886 

6 74 

10* 

13 24 

1256 

1214 

11 95 

11 63 

11 45 

11 29 

11.16 

11.04 

to’ 

15 64 

14 95 

14 44 

14 15 

13 63 

13 75 

1360 

13 46 

13 34 

to 4 

17 04 

17 15 

16 74 

1646 

16 23 

16 65 

1590 

15 76 

1565 

10* 

20 15 

19 46 

19 06 

1876 

1854 

1825 

18 20 

1807 

1795 

to** 

22«6 

21 76 

21 25 

21 06 

20 64 

20 66 

20 50 

20 37 

20 25 

to” 

24 75 

24 66 

23 66 

23 36 

23 14 

22 96 

22 81 

2267 

22 55 

to’* 

27 06 

26 30 

25 95 

25 66 

25 44 

25 26 

2511 

24 97 

24 86 

to" 

29 30 

26 00 

26 26 

27 97 

27 75 

27 56 

27 41 

27 28 

27 16 

to M 

31 00 

30 97 

30 50 

30 27 

30 05 

29 87 

29 71 

29 58 

29 46 

to" 

33 90 

33 77 

32 9b 

32 56 

32 35 

32 17 

3202 

31 68 

31 76 


Los datos dc campo nccesarioi para la dctcrminacion dc los cocficicntcs 
dc transmisibilidad y almaccnamicnio son: 

a. Ticmpo desde cl initio del bombeo. 

b. Abatimicnio y cn un po/.o dc observation a una distant »a r del pozo 
dondc sc bate rl bombeo, 

c. Caudal dc bombeo constantc Q 

Con esios datos sc taltulan los valores dc rVi, los cualcs deberin ser tra- 
zadot cn un grifico como iutu ion dc los abatimicntos cn papcl doblc- 
mente logaritmico 
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Pero observando las ccuacioncs (13.3) y (13.15) sc puede ver que: 


z--£- 

4nT 




(13.7) 


Por la F.cuacion (13.7), z es igual a una constantc multiplicada por W (u) 
Por otro lado, de acucrdo con la Ecuaci6n (13 4), u es igual a una cons 
tante multiplicada por r 2 /t. 

Dc esta manera, los graficos z vs r 2 /t y W(u) vs. u deben ser semetantes. 

Constituyendo un grafico gencrico de W(u) vs. u y superpomcndolo 
sobre el grafico z vs r /t, sc puede escoger un punto dc esta superposi 
cion gue dara los valores de las constantes que ligan z con W(u) y u 

con r/t. 

Sean z u con ro2/t« y u« con W(vio) el punto de supcrposicion, emonces 
por las ecuaciones: 


- 


J_rJ 

4T t. 


(13.S) 


4 Jt / 




las \inicas incognitas son S y T, las cualcs pucdcn ser, cntom.cs, Jctermi 
nadas. 

13.4.2 Ejemplo 

El registro dc abatimiento contra ticmpo de un pozo dc observation a 
115 m de un pozo dc bombeo, con un caudal de cxiraccidn constantc de 
2000 It/minuto, se muestra en el Cuadro 13J. Encuentrense los cocft- 
cientes de transmisibilidad y almacenamiento del acuifero. UtiKcfie el 
mltodo de IVis 


















HiDOOLOQIA 6N LA iNQENIgWlA 


Cuadro 13.3. Ejemplo de cAlcuk) de tos coeficientes de transmisibilidad 
V almacenamiento de un acuifero 


T1EMPO 

(horaa) 

ABAT1MIENTO 

(m) 

r*/t 

(m 2 /dfa) 

1 9 

Oil 

167 052 63 

2 1 

0 12 

151 14286 

24 

0 15 

132 250 00 

29 

0 17 

109 448 28 

37 

0 20 

85 783 78 

49 

0.24 

64 775 51 

73 

0.32 

43 479 45 

98 

0 43 

32 387 76 

122 

049 

26 016 39 

14 7 

0.55 

22 352 11 

163 

0 59 

19 472 39 

184 

063 

17 250 00 

21 0 

0.67 

15 114 29 

24 4 

0.71 

13 008 20 


Dc la supcrposicion dc los graficos de las Figuras 13.7 y 13.8 se ticne: 


r 0 2 /t. - 5 * 10« m ‘/Ju 


z Q - 0.32 m 


u 0 - 2.5x10-* 


W(u 0 ) - 1.05 


H 0 


J_r[ 
4 T t„ 


(13.8) 


4 n T 


(13.8) 


AOU«3 SUBTEBBANtAO 


Q - 2.000 

*(13.9) 

*(13.8) 


lm f>0mw 24 hr 


■ 2880mV*j 


mtnuto 1000 It \hr ' 1 dia 

T - r^- w («., - los _ 752 


z a 4 71 


0.32 x 4 k 


c u 0 4T 752 mfdia x 4 x 2.5 x 10’* _ 

^ 7 ~ 7 ~-r-rr-0015 


(r„VO 


5 x 10 4 m/dia 
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Flguv 13.7. Curva gen^nca W(u) Vs. u. 
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CAPITULO 14 

Hidrometria 
e instrumentation 
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14 . HidrometrIa e Instrument aci6n 


1. Fenomeno: 

Temperatura 

Aparatos: 

Termometro de maxima 


Termometro de minima 


Termografo 

2. Fenomeno: 

Humedad 

Aparatos: 

Psicrometro 


Higrometro 


Higrografo 

3. Fenomeno: 

Viento 

Aparatos: 

Ancmometro 


Ancmografo 

4. Fenomeno: 

Radiacion solar 

Aparato: 

Heliografo 

5. Fen6meno: 

Prccipitaci6n 

Aparatos: 

Pluviometro 


Pluviometro totalizador 


Pluviografo 

6. Fenomeno: 

Inhltracion 

Aparato: 

Infiltrometro 


HidroloqIa en la InoenieoIa 


7 . Fenomeno: 
Aparato: 

Evaporation y evapotranspiraci6n 

Evaporimetro 

Evapotranspirometro 

8 Fenomeno: 
Aparatos: 

Escorrentia superficial 

Limmgrafo 

Limmmetro 

Molinetc 

Vertedero 

9. FcntSmcno: 
Aparatos: 

Sedimentation 

Mucstrcador dc sedimentos cn suspension (US P 61, 

US D-49) 

Mucstrcador de sedimentos de fondo 
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